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Re´sume´
Ce travail de the`se est une contribution a` la description des signaux oce´aniques de fines
e´chelles dans les tropiques, fines e´chelles objet de la futur mission altime´trique SWOT. Ces fines
e´chelles spatiales concernent a` la fois des phe´nome`nes dits de me´so et sous me´soe´chelle, produits
par la dynamique oce´anique (tourbillons, filaments) mais aussi des ondes internes (dont la mare´e
barocline ou mare´e interne). Les fines e´chelles sont une source importante de me´lange pour
l’oce´an. La me´so et sous me´soe´chelle oce´anique traduisent une dynamique turbulente associe´e a`
des cascades d’e´nergie donnant lieu a` des pentes spectrales sur des spectres en nombre d’onde
de niveau de la mer ou d’e´nergie cine´tique tourbillonnaire. Les pentes spectrales des spectres
du niveau de la mer altime´trique sont calcule´es dans la bande 250-70 km, ces pentes sont tre`s
plates dans les tropiques. Par conse´quence, elles sont en de´saccord aussi bien avec les the´ories
de la turbulence qu’avec les pentes des spectres du niveau de la mer des mode`les nume´riques.
Cette the`se vise a` e´lucider ces de´saccords dans le Pacifique tropical (20°S-20°N), en quantifiant
les niveaux d’e´nergie et les longueurs d’onde relatives a` la dynamique me´so-e´chelle et aux ondes
internes. L’importance de la mare´e interne dans les tropiques est illustre´e dans le contexte
re´gional de la mer des Salomon, ou` cette mare´e contribue a` un fort me´lange dans une zone de
connexion entre la re´gion subtropicale et la re´gion e´quatoriale.
La premie`re partie de la the`se est une analyse spectrale 3D (fre´quence, longueurs d’ondes
zonales et me´ridiennes) de la dynamique tropicale a` partir d’un mode`le au 1/12°. La re´gion
e´quatoriale (10°N-10°S) se caracte´rise par une dynamique grande e´chelle zonale associe´e aux
ondes e´quatoriales et une dynamique fine e´chelle (< 600 km) marque´e par des mouvements
pre´fe´rentiellement me´ridiens en lien avec les ondes tropicales d’instabilite´. Dans les re´gions non
e´quatoriales (entre 10° et 20° de latitude) la fine e´chelle est davantage isotropique, concentre´e
dans la bande 300-70 km, et connecte´e a` la grande e´chelle zonale par un continuum d’e´nergie
traduisant l’importance de la cascade inverse. Les pentes des spectres en nombre d’onde de niveau
de la mer relatives a` la me´so/sous-me´so e´chelle des diffe´rentes re´gions sont curieusement proches
des pentes the´oriques typiques des moyennes latitudes,mais restent en de´saccord avec celles
issues des observations altime´triques. La prise en compte du signal haute fre´quence des ondes
internes dans un mode`le au 1/36° force´ par la mare´e barotrope montre que la mare´e interne
cohe´rente (pre´visible), notamment associe´e au mode 1 de la composante M2, est le principal
responsable de l’aplatissement des spectres dans les tropiques. Toutefois, la contribution de la
mare´e incohe´rente (non pre´visible) domine aux e´chelles infe´rieures a` 70 km et affecte les e´chelles
jusqu’a` 200 km. Cela pose la question de l’observabilite´ des structures me´so/sous-me´so e´chelle
par SWOT dans les tropiques.
La seconde partie de la the`se est une e´tude des caracte´ristiques de la mare´e interne et de
v
ses effets en mer des Salomon. La pointe sud est de la Papouasie Nouvelle Guine´e et le de´troit
des Salomon sont les principales zones de ge´ne´ration des mare´es internes, qui se propagent et se
dissipent ensuite a` l’inte´rieur de la mer des Salomon. La mare´e barocline M2 de premier mode
barocline y est la composante dominante de la mare´e interne. Les caracte´ristiques de cette mare´e
barocline sont toutefois sensibles aux conditions de circulation et de stratification grande e´chelle
associe´es a` ENSO. L‘inte´raction de la mare´e barocline avec la circulation moyenne a tendance
a` augmenter les instabilite´s baroclines et a` modifier la re´partition d’e´nergie entre champ moyen
et turbulent. Elle induit e´galement un me´lange diapycnal important qui e´rode le maximum de
salinite´ des eaux de la thermocline et modifie les eaux de surface avec des conse´quences possibles
sur les interactions oce´an/atmosphe`re.
Mots-cle´s : Pacifique tropical,me´so/sousmesoe´chelle, mare´e interne, spectre ,mer des salomon
, masse d’eaux.
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Abstract
This thesis work contributes to our understanding of the fine scale oceanic signals in the
tropics, that are the focus of attention for the future altimeter mission SWOT. These fine scales
concern meso and submesoscale due to ocean dynamics (eddies, filaments) and internal waves
such as the barocline or internal tide. Fines scales are important source of ocean mixing. Meso
and submesoscale reflect turbulent dynamic associated with energy cascades giving rise to sea
surface height or eddie kinetic wavenumber spectrum slope. The observed altimetric sea surface
height spectral slope evaluated in the band 250-70 km are very flat in the tropics. They disagree
with turbulence theories and with sea surface height spectral slope of the numerical model. This
thesis aims to remove the ambiguity of this spectra flattening in the tropical Pacific (20°S-20°N)
by quantifying energy levels and wavelengths related to mesoscale dynamics and internal waves.
The importance of the internal tide in the tropics is then illustrated in a regional context in the
Solomon Sea, where water mass mixing plays an important role in the connections between the
subtropical region and the equatorial region.
The first part of the thesis is based on a 3D spectral analysis (frequency, zonal and meridio-
nal wavelengths) of tropical dynamics from a 1/12° model. The equatorial region (10°N-10°S) is
characterized by large zonal dynamics associated with equatorial waves and finer scale dynamics
( < 600 km) marked by preferentially meridional movements associated with tropical instabi-
lities waves. In the non-equatorial regions (10°-20°NS) the finer scales are more isotropic and
concentrated in the band 300-70 km, and are connected to the large zonal scales by an energy
continuum reflecting the importance of the indirect cascade. The slopes of the modelled sea
surface height wavenumber spectra over the meso/submesoscale band in the different tropical
regions are curiously close to the QG/SQG theoretical spectra typical of mid latitudes, but the
slopes disagree with those from altimetry observations. Including the high frequency internal
waves in a 1/36° model forced by the barotropic tide shows that coherent (predictable) internal
tide is the main contributor causing the flattening of the spectra in the tropics, and particularly
the M2 first baroclinic mode. However, the contribution of the incoherent (non-predictable) tide
dominates at scales below 70 km and still affects scales up to 200 km. This raises the question of
the observability of meso/submesoscale structures in the tropics by satellite altimetry, including
the future mission SWOT.
The second part of the thesis focuses on the characteristics of the internal tide and its effects
on the Solomon Sea circulation and water masses. The southern tip of Papua New Guinea
and the Solomon Strait are the main areas of internal tide generation ; the internal tide then
propagates and then dissipates within the Solomon Sea. The M2 mode 1 baroclinic component
is the dominant internal tide component. However, the characteristics of the baroclinic tide are
vii
sensitive to ENSO-induced changes in the circulation and stratification conditions. Similarly, the
baroclinic tide interacts with the ocean circulation and tends to increase baroclinic instabilities
and to change the energy distribution between the mean and eddy fields. The tide also induces
an important diapycnal mixing that erodes the salinity extremes within the thermocline and
intermediate waters and also modifies and cools the surface waters, with possible consequences
on ocean/atmosphere interactions.
Keywords : Tropical Pacific,meso/submesoscale, internal tides,spectrum,Solomon sea, Water
mass.
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Chapitre 1
Introduction :
L’oce´an Pacifique tropical, de part sa taille, joue un roˆle climatique majeur a` l’e´chelle glo-
bale. Dans cette e´poque de re´chauffement climatique marque´e, le niveau de la mer augmente
inexorablement de l’ordre de 3mm/an sur la pe´riode 1993-2011 (Meyssignac et al., 2017). Cette
tendance globale pre´sente des variations re´gionales importantes et le Pacifique tropical ouest se
distingue par des tendances nettement plus marque´es (10mm/an) qui fragilisent les e´tats insu-
laires de la re´gion (Meyssignac et al., 2017). Le Pacifique tropical est en outre le sie`ge de la
variabilite´ interannuelle ENSO. Ce phe´nome`ne couple´ oce´an/atmosphe`re est a` meˆme de ge´ne´rer
des pluies diluviennes ou des se´cheresses marque´es a` travers le globe, apportant par conse´quent
son lot de catastrophes humaines (Sarachik and Cane, 2010). Les caracte´ristiques d’ENSO en
terme de fre´quence, d’amplitude sont largement variables et ENSO pre´sentent notamment une
variabilite´ de´cennale marque´e. Cette modulation basse fre´quence peut a` son tour eˆtre condi-
tionne´e par des changements des conditions  moyennes du Pacifique e´quatorial. Celui-ci est
connecte´ aux re´gions tropicales et subtropicales via des cellules de circulation me´ridienne. Des
changements de transports de masse ou de chaleur de au sein des cellules de circulation vont
affecter directement la re´gion e´quatoriale, et sa signature en niveau de la mer. Dans ce sche´ma
de circulation, les courants de bord ouest du Pacifique sud-ouest jouent un roˆle majeur, e´tant les
principales sources d’alimentation du sous courant e´quatorial. Ces courants de bord transitent en
mer des Salomon avant de rejoindre le Pacifique e´quatorial. Durant leur transit, ils interagissent
avec la bathyme´trie complexe de la re´gion mais aussi avec la circulation me´soe´chelle et la mare´e
interne caracte´ristiques de cette mer semi ferme´e avec pour effet de modifier les caracte´ristiques
des masses d’eaux. Ainsi la mer des Salomon est soupc¸onne´e d’eˆtre une re´gion cle´ a` meˆme de
conditionner en partie la variabilite´ ENSO (Ganachaud et al., 2014).
Ces conside´rations font que cette the`se se concentre sur le Pacifique tropical et
sur la mer des Salomon en particulier.
Les tropiques se distinguent des autres re´gions par une force de Coriolis qui varie fortement
avec la latitude pour s’annuler a` l’e´quateur, une thermocline bien marque´e qui se´parent les eaux
chaudes des couches de surface des eaux plus profondes, et une re´ponse rapide au forc¸age du
vent a` travers l’excitation d’ondes longues e´quatoriales. En re´ponse aux alize´es, la circulation
tropicale est largement zonale avec une se´rie de courants portant vers l’ouest et de contre-
courant vers l’est. Les instabilite´s de ces courants ge´ne`rent de la me´so e´chelle sur une large
gamme de longueur d’onde de´finie par la dimension importante du rayon de de´formation de
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Rossby. Le re´gime dynamique n’est que faiblement non line´aire et la me´soe´chelle tropicale se
caracte´rise par un me´lange de tourbillons et d’ondes en interaction. Ainsi, alors que les moyennes
latitudes sont e´tudie´es principalement au travers de la turbulence ge´ostrophique, les tropiques
sont e´tudie´es principalement au travers de la dynamique ondulatoire. Les quelques e´tudes qui se
sont inte´resse´es a` la me´so et sous me´soe´chelle tropicale concernent principalement la dynamique
des ondes tropicales d’instabilite´, des vortex et filaments associe´s (Marchesiello et al., 2011;
Willett et al., 2006). Seul, le travail Ubelmann and Fu (2011) de´crit a` l’e´chelle du Pacifique
tropical les caracte´ristiques des tourbillons tropicaux simule´s par leur mode`le.
A coˆte´ de ces conside´rations dynamiques, le Pacifique tropical est une re´gion de forte ac-
tivite´ de mare´e interne mise en avant graˆce aux efforts de mode´lisation actuelle et a` l’analyse
fine des donne´es altime´triques (Ray and Zaron, 2016). En effet l’archipel Hawaiien dans l’he´mi-
sphe`re nord, Polyne´sien dans l’he´misphe`re sud, l’archipel Indone´sien et l’ensemble des archipels
du Pacifique sud-ouest sont autant de sites de ge´ne´ration de mare´es internes. La re´gion Indone´-
sienne est la re´gion phare d’activite´ lie´e aux ondes internes mais la re´gion du Pacifique sud-ouest
avec la mer des Salomon est e´galement une zone critique (Niwa and Hibiya, 2011). Ces ondes
vont se propager avec des longueurs d’onde caracte´ristiques a` meˆme d’interagir avec la me´soe´-
chelle tropicale, elles jouent un roˆle particulier dans le me´lange des masses d’eaux, la dissipation
de l’e´nergie. Les e´volutions actuelles en termes de mode´lisation et d’observation font qu’il est
de´sormais possible de les e´tudier en lien avec la dynamique.
Ainsi la dynamique tropicale couvre un large spectre de processus et d’e´chelles spatio/temporelle.
Dans cette the`se, je me suis particulie`rement inte´resse´ a` la me´soe´chelle tropicale, a` la
haute fre´quence des ondes internes et a` leurs interactions a` la fois a` l’e´chelle globale
du Pacifique, et re´gionale de la mer des Salomon.
L’altime´trie satellitaire a re´volutionne´, depuis les anne´es 1990, l’oce´anographie en fournissant
des cartes synoptiques de hauteur de la mer permettant d’acce´der a` la circulation ge´ostrophique
de surface. La pre´cision des mesures est telle de´sormais que l’on peut estimer les tendances du
niveau de la mer de l’ordre du mm par an. Les anomalies de la mer observe´es par les satellites
ont permis d’e´tudier le roˆle des ondes e´quatoriales de Kelvin, de Rossby lors des e´ve´nements
ENSO (Delcroix et al., 1991). Les spectres en nombre d’onde du niveau de la mer altime´trique
ont permis de caracte´riser les re´gimes turbulents dans l’oce´an en lien avec les the´ories en vi-
gueur. La confrontation entre mode`le et altime´trie re´ve`le un bon accord des pentes spectrales
caracte´ristiques des turbulences QG (Quasi Ge´ostrophie,k–5), SQG (Surface Quasi Ge´ostrophie,
k–4), notamment dans les re´gions fortement e´nerge´tiques comme les courants de bord ouest.
Dans les re´gions tropicales par contre, il existe des divergences importantes entre les pentes des
mode`les et celles de l’altime´trie ainsi qu’entre les pentes altime´triques et les pentes the´oriques
en vigueur. Les re´sultats de mode`le mettent en avant des pentes de l’ordre de -4 tandis que
l’altime´trie donne des pentes en entre -1 et -2 (Richman et al., 2012; Xu et al., 2011). Cette di-
vergence entre mode`le et altime´trie est un ve´ritable challenge pour l’interpre´tation des donne´es
altime´triques et pour la compre´hension de la dynamique tropicale au travers d’analyse spectral.
Dufau et al. (2016) ont montre´ que les spectres altime´triques dans les re´gions de faible variabilite´
du niveau de la mer e´taient contamine´s par la signature des ondes internes de la mare´e dans la
bande de longueurs d’onde 250-70 km dite bande ”me´so e´chelle” et donc que ces ondes seraient
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potentiellement responsable de l’aplatissement du spectre.
Un des objectifs de la the`se a e´te´ de caracte´riser pre´cise´ment la signature spec-
trale de la dynamique tropicale afin de mieux interpre´ter les mesures de hauteur
de mer altime´trique et de comprendre les sources de la divergence entre spectre
de mode`le et spectre altime´trique ceci en prenant en compte ou pas l’effet de la
mare´e interne. J’ai ainsi pu de´finir les e´chelles caracte´ristiques de la me´soe´chelle tropicale, son
caracte`re anisotrope et age´ostrophique et observer comment ces spe´cificite´s se retrouvent sur les
spectres de niveau de la mer calcule´s le long des traces altime´triques. Le re´sultat principal est
celui d’avoir mis en e´vidence que la divergence entre spectre de mode`le et spectre altime´trique
dans les tropiques est en grande partie lie´e a` la mare´e interne. J’ai pu observe´ que les compo-
santes pre´dictibles dite aussi ”cohe´rentes” et non pre´dictibles dites ”non cohe´rentes” de la mare´e
interne avaient des empreintes sur le niveau de la mer aux longueurs d’ondes de la me´so et sous
me´soe´chelle avec notamment un impact plus fort du non cohe´rente pour les e´chelles en dessous
de 70 km. Ce dernier point permet d’appre´hender les corrections altime´triques a` envisager afin
de limiter la signature de ces ondes dans le signal altime´trique.
Les travaux de Savage et al. (2017) et de Ponte and Klein (2015) ont montre´ l’importance du
signal d’ondes internes pour les e´chelles spatiales caracte´ristiques de la me´soe´chelle tropicale et
leur interactions avec la me´soe´chelle. Dans la deuxie`me partie de ma the`se, j’ai cherche´ a` illustrer
cette dynamique d’ondes interne en me focalisant sur la mer des Salomon. La motivation pour ce
choix vient du roˆle cle´ de cette re´gion dans la circulation plus grande e´chelle. La Mer des Salomon
inte`gre des courants de bord ouest intenses, une forte variabilite´ me´soe´chelle et un fort signal
d’ondes internes de mare´e. C’est donc un environnement privile´gie´ pour e´tudier ces diffe´rents
phe´nome`nes et leurs interactions. Ce second objectif s’inscrit dans la continuite´ des travaux sur
la mer des Salomon dans le cadre du programme SPICE/CLIVAR de´die´ au Pacifique sud ouest et
son roˆle dans le syste`me climatique. Les travaux re´cents de Germineaud et al. (2016), Gourdeau
et al. (2017) ont permis d’illustrer les transformations de masses d’eaux qui s’ope`rent en mer
des Salomon, ainsi que les caracte´ristiques des tourbillons me´soe´chelle. Melet et al. (2011), en
introduisant une parame´trisation de la mare´e interne dans leur mode`le, ont mis en avant le roˆle
du me´lange diapycnal associe´ a` ces ondes internes dans l’e´rosion du maximum de salinite´ des
eaux de la thermocline supe´rieure.
Le second objectif de la the`se a e´te´ l’e´tude des caracte´ristiques de la mare´e
interne en mer des Salomon tout en essayant d’illustrer comment cette mare´e in-
terne est a` meˆme de modifier l’activite´ me´soe´chelle et les transformations de masses
d’eaux en mer des Salomon. Ce travail s’inspire du travail de la the`se de Nugroho (2017)
et tire be´ne´fice des de´veloppements qu’il a effectue´ pour estimer les zones de ge´ne´ration, et de
dissipation de la mare´e interne.
Les deux objectifs pre´sente´s plus haut s’appuient principalement sur la mode´lisation nume´-
rique. Pour ces travaux je me suis servi des simulations nume´riques existantes. Pour le premier
objectif qui concerne le Pacifique tropical dans sa globalite´, j’ai utilise´ une simulation globale
du mode`le NEMO au 1/12° mise en place a` l’IGE a` Grenoble dans le cadre de DRAKKAR.
Ce mode`le,  eddy resolving dans les tropiques, n’inclut pas le forc¸age de la mare´e. Il a donc
e´te´ utile pour e´tudier les variations ge´ographiques des signatures spectrales dans les tropiques
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et l’observabilite´ du niveau de la mer pour la dynamique tropicale. Une seconde simulation,
incluant le forc¸age de la mare´e a e´te´ ne´cessaire. Il s’agit de la simulation re´gionale au
1/36° incluant la mer des Salomon mise en place au LEGOS par Djath et al. (2014a). Cette
simulation est conjointe avec une simulation identique ou` le forc¸age de mare´e est absent. Ainsi,
l’usage simultane´ des configurations avec et sans mare´e a pour but de quantifier pre´cise´ment les
changements apporte´s par l’introduction de la mare´e dans la signature spectrale du niveau de
la mer et de quantifier la part de variance explique´e par les mare´es cohe´rente et incohe´rente.
Ce travail sur les spectres a e´te´ l’occasion de revisiter les proble`mes inhe´rents au
calcul spectral associe´s au proble`me de recouvrement, de feneˆtrage, de longueur des se´ries, et
de proposer les conditions optimales pour appliquer le plus suˆrement possible ces calculs dans les
re´gions tropicales. En effet, beaucoup des re´sultats publie´s a` l’e´chelle globale ne satisfaisaient pas
les conditions particulie`re pour les tropiques. Ces analyses spectrales a` l’aide du mode`le ont e´te´
confronte´ a` celles issues des donne´es altime´triques. J’ai conside´re´ les donne´es  classiques
 a` 1 Hz de TOPEX/Poseidon et Jason ainsi que les donne´es de Saral/AltiKa.
Le second objectif de la the`se a consiste´ a` exploiter la simulation re´gionale de la mer des
Salomon avec et sans mare´e. Pour ce faire j’ai dispose´ de sorties horaires pendant 2 courtes pe´-
riodes caracte´ristiques d’El Nino et de la Nin˜a. Ces sorties horaires permettent de se´parer
les diffe´rents constituants de la mare´e et de projeter les solutions selon les diffe´rents modes
verticaux afin de se´parer pre´cise´ment la composante barotrope de la composante barocline. Mon
objectif est de de´crire pre´cise´ment les caracte´ristiques de la mare´e interne en mer des Salomon
et regarder l’influence de la variabilite´ grande e´chelle sur celle des ondes internes de mare´e. La
courte pe´riode (3 mois) de ces sorties horaires n’est pas suffisante pour e´tudier l’effet a` long
terme de la mare´e sur l’activite´ me´soe´chelle et les transformations de masses d’eaux. Pour ce
faire j’ai dispose´ des sorties journalie`res de deux anne´es de simulation des mode`les
avec et sans mare´e.
Ce travail sur la mer des Salomon s’inscrit pleinement dans les objectifs du
programme SPICE, ainsi que dans la continuite´ des travaux de mode´lisation de´veloppe´s par
Me´let (2010) et Djath et al. (2014b). La haute re´solution e´tait clairement un objectif affiche´ afin
de mode´liser au mieux les courants de bord, leurs interactions avec la bathyme´trie et les fines
e´chelles inhe´rentes a` la circulation dans cette mer semi ferme´e. L’ajout de la mare´e apparaˆıt
comme un e´le´ment essentiel a` prendre en compte pour mode´liser correctement la circulation en
mer des Salomon et les masses d’eaux d’importance pour ENSO.
Les re´sultats sur les spectres, avec notamment la quantification des ondes in-
ternes et leur effet sur l’aplatissement du spectre du niveau de la mer, sont d’inte´reˆt
pour la prochaine mission altime´trique de nouvelle ge´ne´ration SWOT. Cette mission
est de´die´e a` l’e´tude de la me´so et sous me´soe´chelle oce´anique a` une re´solution sans pre´ce´dent de
l’ordre de 30 km. Il s’ave`re que cette mesure sera sensible a` l’effet des vagues (plutoˆt a` moyenne
et haute latitude) et des ondes internes (plutoˆt dans les tropiques et en re´gions faiblement e´ner-
ge´tiques). Nos travaux apportent quelques e´le´ments de re´ponse quand a` la difficulte´ d’observer
la me´so et sous me´soe´chelle dans les tropiques, mais sugge`rent l’inte´reˆt de SWOT pour l’e´tude
des ondes internes et leurs interaction avec la me´so/sous me´soe´chelle.
La the`se est constitue´e de 3 parties. La premie`re partie concerne les ge´ne´ralite´s. Ces ge´ne´-
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ralite´s couvrent un large spectre de connaissances afin d’apporter les e´le´ments de base qui vont
intervenir dans l’analyse des re´sultats. D’abord les conditions du Pacifique tropical et de la mer
des Salomon sont rappele´es. Ensuite les ge´ne´ralite´s couvrent succinctement les e´le´ments de la
dynamique en rappelant quelques principes de la turbulence, et des syste`mes d’onde en consi-
de´rant les ondes longues e´quatoriales mais aussi les ondes d’inertie gravite´. Ces ge´ne´ralite´s se
terminent en rappelant le roˆle joue´ par l’altime´trie pour l’e´tude de ces diffe´rentes dynamiques.
La seconde partie est de´die´e aux moyens. Je pre´sente les mode`les et les donne´es utilise´s. J’en
profite pour faire un rappel sur l’analyse spectrale avec pour objet de de´finir les conditions
optimales de mise en œuvre du calcul spectral dans les tropiques. Si le lecteur est davantage
inte´resse´ par les re´sultats, il pourra directement se positionner en partie 3. Celle-ci est organise´
en deux chapitres. Le premier chapitre concerne la repre´sentation spectrale de la dynamique
tropicale avec en ligne de mire l’observabilite´ du niveau de la mer altime´trique, la signature des
ondes internes de mare´e. Ce chapitre inclut un papier publie´ dans Ocean Sciences : Tchilibou
et al., 2018, Spectral signatures of the tropical Pacific dynamics from model and altimetry : A
focus on the meso/submesoscale range. Le second chapitre des re´sultats est de´die´ a` l’e´tude de
la mare´e interne en mer des Salomon avec des re´sultats pre´liminaires sur les interactions avec
la me´soe´chelle et les effets sur les masses d’eaux. La the`se se termine par un chapitre sur les
conclusions et perspectives.
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Premie`re partie
Ge´ne´ralite´ : Circulation, dynamique
et observation
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Mon sujet the`se porte sur l’analyse de la dynamique me´soechelle dans le Pacifique tropical
ainsi que sur la caracte´risation des ondes internes de mare´e et leurs effets dans la mer des
Salomon. La me´soechelle et les ondes internes sont des processus qui se rangent bien dans la
gamme de la petite e´chelle spatiale oce´anique. Cette the`se participe a` e´largir le champ de vision
de la dynamique du Pacifique tropical dont le cote´ grande e´chelle spatiale est le plus connu. La
grande e´chelle et la petite e´chelle n’e´voluent pas de fac¸on inde´pendante, elles interagissent. Bien
que notre inte´reˆt principal soit la petite e´chelle, nous ne pouvons pas ignorer comple`tement la
grande e´chelle. Dans cette partie ”Ge´ne´ralite´” de la the`se je fais l’effort de rappeler sans eˆtre
tre`s exhaustifs l’ensemble des the`mes aborde´s dans la the`se. Les caracte´ristiques ge´ne´rales de la
circulation moyenne atmosphe´rique et de la circulation moyenne oce´anique du Pacifique tropical
sont de´crites au chapitre 2 de la the`se. La variabilite´ temporelle (inter annuelle, de´cennale,
saisonnie`re et intrasaisonnie`re) du Pacifique tropical est e´galement rappele´ dans ce chapitre.
Le chapitre 2 s’ache`ve par un zoom sur la mer des Salomon (circulation moyenne, variabilite´
temporelle, les masses d’eaux). Le chapitre 3 de la the`se est de´die´e aux e´le´ments de la dynamique.
j’y rappelle les diffe´rentes the´ories de la turbulence, les the´ories des ondes (plane´taire de Rossby,
plane´taire tropicale, interne). Je termine la partie ”Ge´ne´ralite´” par le chapitre 4 dans lequel
l’historique sur la mesure in situ et ainsi que sur l’altime´trie (missions, principe de mesure) et
les changements a` venir avec la mission SWOT sont donne´s.
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Chapitre 2
Circulation oce´anique/
atmosphe´rique, et l’interaction des
e´chelles
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2.1 Pacifique tropical
2.1.1 Circulation moyenne
Les mouvements oce´aniques sont force´s par l’absorption d’une partie du flux solaire incident,
les e´changes de chaleur et d’eau avec l’atmosphe`re et la tension de vent. Le flux solaire n’est pas
uniforme´ment re´parti a` la surface de la terre. La zone tropicale rec¸oit un exce`s de chaleur tandis
que la zone polaire est en de´ficit. Il s’ensuit une redistribution me´ridienne de chaleur par l’oce´an
et l’atmosphe`re, ce dernier assure le transport de la majeure partie. Le transport de chaleur en
surface au niveau de l’oce´an se fait principalement par les courants de bord ouest sur des e´chelles
de temps longues compare´es a` celles de l’atmosphe`re.
La circulation atmosphe´rique qui se met en place est a` la fois une circulation me´ridienne
(cellule de Hadley) et une circulation zonale (cellule de Walker). La cellule de Hadley (Fig.2.1)
est constitue´e de mouvements ascendants d’air chaud et humide au niveau de l’e´quateur. Ces
mouvements convectifs peuvent atteindre 16 km d’altitude (dans la tropopause). En altitude les
masses d’air divergent vers les poˆles. Une fois desse´che´es, elles sont prises par des mouvements
descendants (subsidence) aux latitudes subtropicales pour ensuite converger vers l’e´quateur dans
la basse atmosphe`re. Cette vision simplifie´e de la cellule de Hadley est modifie´e par la rotation
de la terre qui engendre la force dite ”de Coriolis”. La force de Coriolis de´vie les trajectoires
des particules vers la droite dans l’he´misphe`re nord et vers la gauche dans l’he´misphe`re sud.
Son intensite´ augmente avec la latitude ce qui a pour effet de limiter l’extension de la cellule
de Hadley a` 30° de latitude. Au niveau des tropiques, les branches infe´rieures de Hadley sont
de´vie´es vers l’ouest donnant naissance aux alize´s de nord-ouest dans l’he´misphe`re nord et de sud
est dans l’he´misphe`re sud.
En re´alite´, la circulation de Hadley masque de tre`s importants contrastes entre les diffe´rentes
re´gions tropicales. Les zones de forte convergence a` basse latitude et de convection profonde se
trouvent concentre´es sur la re´gion des Cara¨ıbes dans l’atlantique et de l’Indone´sie dans le Paci-
fique et sont associe´es aux eaux les plus chaudes de l’oce´an. Les zones de subsidence, se situent
dans les re´gions tropicales de tempe´rature froides. Les zones de convection et de subsidence
de´limitent les zones d’influence des cellules de Walker. Les cellules de Walker sont des cellules
de circulation atmosphe´rique zonale le long de l’e´quateur(Fig.2.1). Dans le Pacifique, les alize´s
poussent les masses d’eaux chaudes vers l’ouest. Du fait de la pre´sence des coˆtes, l’eau chaude
s’accumule au bord ouest pour former la warm pool. La warm pool constitue un poˆle de convec-
tion profonde ou` l’air e´vapore´e se condense en altitude. La branche haute de la cellule de Walker
transporte d’ouest en est cet air qui s’asse`che et subside au-dessus des eaux froides du Pacifique
est.
Les circulations de´crites ci-dessus font que les alize´s convergent vers deux zones associe´es a`
la convection profonde et a` de larges bandes de maximum de pre´cipitations (Fig.2.2) : l’ ITCZ (
zone de convergence inter-tropicale) et la SPCZ (Zone de convergence du Pacifique Sud-Ouest,
SPCZ en anglais). L’ITCZ est commune a` tous les oce´ans tropicaux, elle s’e´tend en moyenne (
d’est a` l’ouest) dans le Pacifique entre l’e´quateur et 11°N. Sur la pe´riode 1979-2009 Tchilibou
et al. (2015) ont observe´ que l’ITCZ du Pacifique oscille autour de 6°N. La SPCZ est l’unique
zone de convergence de l’he´misphe`re sud, elle a une extension diagonale et se situe en moyenne
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Figure 2.1 – Circulation atmosphe´rique tridimensionnelle dans l’oce´an Pacifique.
entre la Polyne´sie Franc¸aise et l’ouest du Pacifique tropical(Vincent, 1994)
Figure 2.2 – Bilan E-P sur la pe´riode 1979-2009. En pointille´, l’equateur et les lignes du maximum de
pluie correspondantes a` l’ITCZ et la SPCZ. Source : Tchilibou et al. (2015)
Les alize´s en maintenant les eaux chaudes dans l’ouest du Pacifique et les zones de convergence
associe´es a` des fortes pre´cipitations conditionnent les distributions de la tempe´rature et de la
salinite´ de surface. De meˆme, ces conditions de surface marque´es par un gradient zonal de
tempe´rature ont pour effet de renforcer les alize´s (la branche basse de la circulation de Walker)
illustrant comment l’oce´an et l’atmosphe`re s’influencent mutuellement. L’accumulation des eaux
chaudes dans l’ouest du bassin produit une de´nivellation positive du niveau de la mer d’environ 60
cm entre l’est et l’ouest du Pacifique e´quatorial. La nature barocline de la dynamique tropicale
introduit une relation ”miroir” entre l’e´le´vation du niveau de la mer et la profondeur de la
thermocline. Ainsi, on observe un enfoncement de la thermocline dans la partie ouest du Pacifique
(vers 150 m de profondeur) et une remonte´e de la thermocline pre`s de la surface oce´anique a`
l’est.
Je de´cris maintenant la circulation oce´anique force´e par le vent encore appele´e ”wind driven
circulation”. La tension du vent transmet directement la quantite´ de mouvement a` la surface
oce´anique. Cela induit sous l’effet de la force de Coriolis, un transport d’Ekman dans les couches
de surface. Le transport est dirige´ a` 90° a` la droite du vent dans l’he´misphe`re nord et a` 90° a`
la gauche du vent dans l’he´misphe`re sud. De part et d’autre de l’e´quateur, les alize´s vont ainsi
induire une divergence e´quatoriale dans la couche d’Ekman a` l’origine de l’upwelling e´quatorial
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qui fait remonter des eaux froides en surface. En fait, les mouvements verticaux induits par la
divergence du transport d’Ekman, de´finis par le pompage d’Ekman, sont directement force´s par
le rotationnel du vent. Dans l’he´misphe`re nord, un rotationnel de vent ne´gatif (positif) induit
une divergence (convergence) des masses d’eaux. Ces divergences/convergence de masses d’eaux
mettent en place des gradients de pression nord-sud et une circulation ge´ostrophique avec les
courants zonaux associe´s.
Figure 2.3 – A gauche : Principaux courants (ligne noire) et vents (lignes pointille´es orange) de surface
dans le Pacifique. En pointille´s bleu l’EUC, l’ITCZ et la SPCZ sont represente´s par les lignes e´paisses
en pointille´s vert. En couleur (rouge et bleu), la tension du vent, elle met en exergue les cyclones et
anticyclones dans les diffe´rents he´misphe`re. A droite : Courants principaux inte´gre´e entre 0 et 1000 m
(ligne) et bathyme´trie (en couleur) dans le Pacifique sud-ouest.Source : Hu et al. (2015)
La circulation de surface dans le Pacifique tropical est constitue´e des courants vers l’ouest
que sont le Courant Equatorial Nord (NEC) au nord de 10°N et le Courant Equatorial Sud
(SEC), au sud de 3°N (Fig.2.3). Ils existent e´galement deux contre courants, portant vers l’est,
associe´s aux zones de convergence. Il s’agit du Contre Courant Equatorial Nord (NECC) au
niveau de l’ITCZ entre 4°N et 8°N et le Contre Courant Equatorial Sud (SECC) au niveau de la
SPCZ entre 8°S et 10°S. A noter la pre´sence en subsurface du Sous Courant Equatorial (EUC)
qui s’e´coule vers l’est au niveau de la thermocline e´quatoriale. Sa de´couverte a e´te´ le fruit du
hasard, et sa de´nomination ancienne est le courant de Cromwell. L’EUC est une re´ponse (sous
la couche de surface influence´e par les effets du vent) au gradient de pression zonale le long de
l’e´quateur ou` la force de Coriolis s’annule. La signature en surface de l’EUC divise le SEC en
deux branches de part et d’autre de l’EUC.
Les deux larges courants que sont le NEC et le SEC correspondent a` la branche tropicale
des grandes gyres subtropicales des he´misphe`re nord et sud respectivement. A l’approche de la
frontie`re ouest, ils bifurquent et se subdivisent en des courants de bords ouest de basse latitudes
(Low-latitude Western Boundaries Currents, LLWBCs) et des courants de bords ouest ”on va dire
de moyenne latitude”(Western Boundary Currents, WBCs). Les LLWBCs dirige´s vers l’e´quateur
14
Chapitre 2. Circulation oce´anique/ atmosphe´rique, et l’interaction des e´chelles
constituent l’e´coulement de retour vers l’e´quateur des gyres tropicales, les WBCs sont eux dirige´s
vers les poˆles. Dans l’he´misphe`re nord, le NEC bifurque le long des coˆtes philippines et alimente
le courant du Kuroshio (KC) dirige´ vers le nord et le Courant de Mindanao (MC) dirige´ vers le
sud(Qiu and Joyce, 1992). La re´troflexion en surface du courant de Mindanao vers l’est alimente
le contre-courant e´quatorial nord (Lukas et al., 1991). Dans l’he´misphe`re sud (Fig.2.3), le SEC
interagit avec la bathyme´trie complexe du Pacifique sud ouest pour former le Jet Nord Vanuatu
(North Vanuatu Jet, NVJ) et le Jet Nord Cale´donien (North Caledonia Jet, NCJ). Ils bifurquent
le long des coˆtes Australiennes, le NCJ alimente le Courant Est Australien (EAC) dirige´ vers le
sud et le NVJ alimente le Courant du Golfe de Papouasie (GPC) dirige´ vers le nord. Le GPC
contourne la Papouasie Nouvelle Guine´e et se prolonge en mer des Salomon par le sous courant
Coˆtier de Nouvelle Guine´e (NGCU) avant de rejoindre l’e´quateur. Une partie du NVJ rentre
directement en mer des Salomon et alimente le courant coˆtier de Nouvelle Guine´e (NGCC). Au
nord de la mer des Salomon, les convergences du MC et du NGCU alimentent l’EUC avec une
contribution notable du NGCU (Hu et al., 2015).
2.1.2 Variabilite´ temporelle
L’oce´an Pacifique tropical varie sur une large gamme d’e´chelles temporelles. La principale
source de variabilite´ est l’atmosphe`re. Elle pilote les variations basses fre´quences de´cennale et
inter annuelle de type ENSO (El Nin˜o Southern Oscillation), le cycle saisonnier, l’intrasaison-
nier en re´ponse a` l’oscillation de Madden Juilan (MJO) et enfin la haute fre´quence des ondes
d’inertie gravite´ en re´ponse a` la haute fre´quence du vent. Inde´pendamment du forc¸age externe,
les instabilite´s au sein de l’oce´an constitue une source de sa variabilite´. On parle dans ce cas de
variabilite´ intrinse`que. La signature la plus connue en variabilite´ intrinse`que est celle des ondes
tropicales d’instabilite´ (TIWs) associe´es aux cisaillements des diffe´rents courants e´quatoriaux
(NECC, SEC, EUC). Dans la suite, nous explicitons ces diffe´rents types de variabilite´.
2.1.2.1 Variabilite´ interannuelle et de´cennale
ENSO est le principal mode de variabilite´ inter annuelle a` l’e´chelle globale. Il de´signe une va-
riabilite´ couple´e oce´an/atmosphe`re sur une pe´riode de 2 a` 7 ans dans le Pacifique tropical (Yang
et al., 1997). L’ENSO est une combinaison du phe´nome`ne El Nin˜o de l’oce´an et des oscillations
australes dans l’atmosphe`re. El Nin˜o (”l’enfant Je´sus” en espagnol) a` l’origine, de´signait l’appa-
rition certaines anne´es entre Noe¨l et Avril d’un courant chaud s’e´coulant vers le sud le long des
coˆtes de l’Ame´rique du sud (Pe´rou, e´quateur, Chili). L’oscillation australe (SO, Southern Os-
cillation), mise en e´vidence par Walker en 1923, de´crit les variations de pression atmosphe´rique
au niveau de la mer entre la re´gion Australo-indienne (basse pression) et le Pacifique Tropical
sud-est (haute pression). Bjerknes (1969) fut le premier a` e´tablir le lien entre El Nin˜o et l’os-
cillation australe. En phase ne´gative de la SO (Fig.2.4), les pressions sont anormalement faibles
dans le Pacifique sud-est et anormalement fortes sur l’Indone´sie. Par conse´quent, les alize´s sont
anormalement faibles. Cette phase ne´gative est associe´e a` un El Nin˜o et donc aux tempe´ra-
tures de surface oce´anique anormalement chaudes a` l’est du Pacifique. Le sce´nario inverse se
produit en phase positive de la SO ou` les alize´s sont anormalement forts. Cela se traduit par
un de´placement vers l’ouest du re´servoir d’eaux chaudes. On parle alors de La Nin˜a. L’aspect
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couple´ oce´an/atmosphe`re d’ENSO est associe´ a` des re´tractions positives pour le de´veloppement
de la phase mature d’ENSO et des re´troactions ne´gatives pour permettre un retour vers un e´tat
normal.
Un e´pisode El Nin˜o se caracte´rise par une phase d’initiation ou` des anomalies de SST sont
observe´es a` l’est du re´servoir d’eaux chaudes. Le gradient zonal de tempe´rature est donc moins
prononce´ avec pour conse´quence l’affaiblissement des alize´s. Ces derniers advectent donc moins
d’eaux chaudes, le gradient de tempe´rature continue de diminuer et les anomalies de SST migrent
vers l’est. Par conse´quent la thermocline remonte a` l’ouest et s’approfondit a` l’Est. C’est la phase
mature d’ENSO ou` la cellule de Walker et sa zone de convection se de´placent vers l’Est emportant
dans leur sillage les pre´cipitations. L’affaiblissement des alize´s peut s’accompagner de coups de
vent d’ouest (Westerly Wind Burst, WWB) qui vont ge´ne´rer des ondes de Kelvin e´quatoriales de
downwelling et des ondes de Rossby d’upwelling. Ces ondes, en aplatissant la thermocline, font
que les remonte´es d’eaux par les upwellings du Pacifique est et le long de l’e´quateur soient anor-
malement chaudes, re´duisant d’autant le gradient de tempe´rature le long de l’e´quateur. Le retour
a` la normal ne´cessite des re´troactions actions ne´gatives du syste`me couple´ oce´an/atmosphe`re.
Quatre the´ories d’oscillateurs naturels et auto-entretenus ont e´te´ avance´es pour ces re´troactions
ne´gatives. Il s’agit de la the´orie de l’oscillateur retarde´ (Battisti and Hirst, 1989; Suarez and
Schopf, 1988), l’oscillateur de recharge/de´charge (Jin, 1997), l’oscillateur du Pacifique E´quato-
rial ouest (Wang et al., 1999; Weisberg and Wang, 1997), l’oscillateur advectif/re´flectif (Picaut
et al., 1989). Une the´orie unifiant les quatre pre´ce´dentes a e´te´ propose´e par Wang (2001).
Un e´pisode La Nin˜a est davantage vu comme l’accentuation de l’e´tat normal (Fig.2.4, a`
droite). Les alize´s sont renforce´s. Les eaux chaudes se concentrent a` l’extre´mite´ ouest du Paci-
fique. La convection profonde et les pluies deviennent plus intenses sur le continent Asiatique. A
l’est du Pacifique, la thermocline remonte plus en surface, les tempe´ratures sont anormalement
froides par conse´quent le gradient de tempe´rature et l’intensite´ de la cellule de Walker s’accen-
tuent. La Nin˜a ne peut eˆtre vu comme le syme´trique d’El Nin˜o . Les deux e´ve´nements ne sont
pas force´ment de dure´e e´gales, en plus, un e´ve´nement El Nin˜o n’est pas toujours suivi d’un La
Nin˜a.
Figure 2.4 – Condition atmosphe´rique et oce´anique dans le Pacifique tropical, a` gauche en pe´riode El
Nin˜o, au milieu en pe´riode normale et a` droite en situation La Nin˜a. Source : McPhaden (2015)
L’intensite´ ainsi que la dure´e des e´ve´nements ENSO (El Nin˜o/La Nin˜a) peuvent eˆtre carac-
te´rise´es par deux indices (il en existe d’autres) :
=⇒ Le SOI (Southern Oscillation Index) est un indice atmosphe´rique obtenu en faisant la dif-
fe´rence entre la pression au niveau de la mer a` Darwin (Australie) et celle mesure´e a` Tahiti
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(Polyne´sie Franc¸aise). Un SOI supe´rieur a` 0.5 marque une pe´riode La Nin˜a tandis qu’un
SOI infe´rieur a` -0.5 marque un El Nin˜o (Fig.2.5). L’indice SOI a l’avantage d’eˆtre dispo-
nible a` partir 1882. Son usage permet des connections interdisciplinaires notamment avec la
pale´oclimatologie (collaboration dans lesquelles Thierry Delcroix s’investit e´norme´ment).
=⇒ L’indice Nin˜o 3.4 est un indice oce´anique. Il repre´sente les anomalies de tempe´rature de
surface moyenne´es dans le Pacifique central e´quatorial (5°S-5°N/170°W-120°W) pour une
pe´riode de 5 mois. Des anomalies positives supe´rieures a` 0.4°C pendant au moins 6 mois
conse´cutifs permettent de de´finir un e´ve´nement El Nin˜o. De meˆme des anomalies ne´gatives
infe´rieures a` 0.4°C permettent de de´finir un e´ve´nement La Nin˜a.
La variation temporelle des indices d’ENSO te´moignent de la complexite´ du phe´nome`ne. Si
depuis les anne´es 1980 et le programme TOGA, des progre`s importants ont e´te´ fait dans la
compre´hension d’ENSO, l’e´le´ment de´clencheur d’un e´ve´nement ENSO n’est pas bien pas connu
avec certitude. Ceci limite la pre´dictibilite´ du phe´nome`ne et indique que les the´ories existantes
restent incomple`tes.
Figure 2.5 – Indice SOI de 1950 a` 2018. Les ombrages bleus et rouges indiquent respectivement les
pe´riodes Nin˜a et Nin˜o
Les travaux re´cents font e´tat d’une diversite´ d’ENSO (Capotondi et al., 2015). La classifica-
tion tient surtout sur la re´gion dans laquelle les anomalies de tempe´ratures de surface de l’oce´an
sont le plus marque´es. On distingue les El Nin˜o du Pacifique est et les El Nin˜o du Pacifique
central (ou Nin˜o Modoki).
Il y a des pe´riodes au cours desquelles les ENSO sont plus intenses et se caracte´risent par un
nombre plus ou moins important d’El Nin˜o ou de la Nin˜a. Ces changements sont observe´s sur
des e´chelles de´cennales ou multi de´cennales et correspondent a` la modulation basse fre´quence
de l’ENSO. Les variations des caracte´ristiques d’ENSO sur ces pe´riodes de temps peuvent eˆtre
attribue´es a` des processus locaux propres a` la re´gion tropicale (asyme´trie entre El Nin˜o et Nin˜a,
les interactions non line´aires entre cycles saisonniers et inter annuel, le forc¸age stochastique mais
aussi a` des processus extra tropicaux impliquant les connexions entre subtropiques et tropiques.
On peut distinguer :
=⇒ Des processus line´aires lie´s a` l’e´mission d’ondes de Rossby aux latitudes moyennes se
propageant lentement et se re´fle´chissant en ondes de Kelvin coˆtie`res se propageant vers
l’e´quateur.
17
2.1 Pacifique tropical
=⇒ Des ponts oce´aniques par lesquels la variabilite´ oce´anique subtropicale est transmise aux
tropiques par les cellules de recirculation me´ridienne (SubTropical Cells, STCs).
Je de´taille ici ces STCs qui motivent en partie l’e´tude de la mer des Salomon et des courants
de bord ouest pre´sente´s dans cette the`se. Les STCs (McCreary Jr and Lu, 1994) sont des cellules
de circulation me´ridienne peu profonde (<500 m) dans lesquelles les eaux de surfaces des re´gions
subtropicales sont subducte´es dans la thermocline permanente et transporte´es vers l’e´quateur
via les LLWBCs ou l’oce´an inte´rieur. Les eaux subtropicales sont ensuite advecte´es vers l’est
par l’EUC et upwelle´es dans le Pacifique e´quatorial Est avant d’eˆtre redirige´es vers les subtro-
piques par le transport divergent d’Ekman. Des e´tudes base´es sur des observations (Johnson
and McPhaden, 1999; McPhaden and Zhang, 2002) et des mode`les nume´riques (Kleeman et al.,
1999; Solomon and Wainer, 2006) mettent en e´vidence la circulation me´ridienne des STCs. Ces
e´tudes donnent aussi une meilleure visibilite´ sur les me´canismes associe´s aux STCs ainsi que
sur les chemins suivis par les STCs. Deux me´canismes sont propose´s pour e´voquer le forc¸age
de la variabilite´ e´quatoriale par les STCs. Le me´canisme propose´ par Gu (1997) (me´canisme
VT’) est base´ sur l’advection d’anomalies de tempe´rature. Les anomalies de tempe´rature sont
la conse´quence d’anomalies de flux de chaleur de surface dans les re´gions de formation des eaux
modales. Les anomalies sont cense´es atteindre l’e´quateur et impacter sa tempe´rature de surface.
Des zones d’ombres existent encore sur le devenir de ces anomalies et leur transport vers l’e´qua-
teur. Luo (2005), par exemple, parle plutoˆt d’anomalies de spiciness (anomalies de tempe´rature
et de salinite´ se compensant) ge´ne´re´es par un me´canisme d’injection et non de subduction.
Le second me´canisme nomme´ me´canisme V’T a e´te´ propose´ par Kleeman et al. (1999).
Il repose sur les fluctuations de la quantite´ d’eau draine´e vers l’e´quateur par les STCs. Les
observations de McPhaden and Zhang (2002) et les simulations de Zhang and McPhaden (2006)
confirment cette hypothe`se. Elles montrent un affaiblissement donc une diminution de la quantite´
d’eau draine´e par la circulation des STCs de 1970 a` 1990 (environs 11 Sv) et une intensification
depuis la fin du vingtie`me sie`cle. Les variations de´cennales d’eaux transporte´es vers l’e´quateur
par les STCs sont consistantes avec les anomalies de SST observe´es dans le pacifique e´quatorial
(Cheng et al., 2007) : l’intensification des STCs apporte plus d’eaux froides dans la thermocline
e´quatoriale conduisant a` des anomalies froides de SST e´quatoriale. Les transports par les STCs
des he´misphe`res nord (nSTCs) et Sud (sSTCs) ne sont pas e´quivalents. Dans l’oce´an inte´rieur, les
sSTCs transportent environs trois fois plus d’eaux que les nSTCs (Johnson and McPhaden, 1999).
En effet, l’ITCZ cre´e une barrie`re de vorticite´ potentielle dans l’he´misphe`re nord empeˆchant les
eaux d’aller directement vers l’e´quateur. Dans le sud le chemin d’acce`s vers les tropiques est
assez direct. La branche de la sSTCs associe´e aux LLWBcs serait la principale source de l’EUC
(Blanke and Raynaud, 1997; Grenier et al., 2011; Tsuchiya et al., 1989). Le Pacifique Sud se
place alors comme une re´gion d’inte´reˆt pour la compre´hension d’ENSO et les e´changes extra
tropiques-tropiques.
2.1.2.2 Variabilite´ saisonnie`re
Le fait qu’ENSO tende a` eˆtre en phase avec le cycle saisonnier du Pacifique tropical avec
l’occurrence d’anomalies de SST vers le mois de De´cembre, illustre l’importance des interactions
d’e´chelle dans les tropiques. Le cycle saisonnier de l’oce´an Pacifique tropical est une combinaison
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Figure 2.6 – Trajectoire sur 16 ans des particules de la STC. Les couleurs indiquent la profondeur
des particules. La subduction des particules a lieu aux coˆtes de la Californie et de l’Ame´rique du Sud,
l’upwelling se fait dans le Pacifique equatorial central. Source : (Gu, 1997)
de variabilite´ annuelle et semi annuelle qui interagissent de manie`re non triviale en re´ponse au
forc¸age atmosphe´rique.
La circulation atmosphe´rique est domine´e par la migration me´ridienne de l’ITCZ qui se
traduit par un fort cycle annuel des vents au niveau du Pacifique central et est. Dans le Pacifique
ouest, le vent est influence´ par la mousson asiatique, il a une variabilite´ semi annuelle. Le cycle
annuel du stress zonal du vent est donc de´crit par une combinaison de variabilite´ annuelle et semi
annuelle. La variabilite´ annuelle se propage vers l’ouest et introduit des de´phasages importants
entre l’ouest et l’est du Pacifique central. La variabilite´ semi annuelle est quant a` elle stationnaire
et localise´e principalement dans la partie ouest du bassin.
Le cycle saisonnier de la re´ponse oce´anique est plus complique´ avec des patterns qui re´-
sultent d’ajustements et d’interactions aux diffe´rents forc¸ages atmosphe´riques. Ces patterns de
variabilite´ sont particulie`rement actifs entre 15°N et 15°S, et particulie`rement faibles au-dela` de
ces latitudes. Ils sont domine´s par des variations semi annuelles dans l’ouest et l’est du Paci-
fique e´quatorial et des variations annuelles dans la partie centrale du Pacifique. Les oscillations
annuelles se propagent vers l’ouest sous forme d’ondes de Rossby e´quatoriales raisonnantes en
re´ponse au forc¸age du vent dans le centre et l’est du bassin. Les oscillations semi annuelles se
propagent vers l’est sans que l’on ait vraiment encore compris l’ensemble des me´canismes en
jeu. Il semble qu’en plus des ondes de Kelvin force´es par la composante semi annuelle du stress
zonal de vent dans la partie ouest du bassin, la signature dans l’est du bassin re´sulte d’abruptes
relaxation/intensification des alize´s.
Les courants zonaux pre´sentent des diffe´rences notables dans leur variabilite´ en terme de
migration me´ridienne et d’amplitude. La variabilite´ du SEC et du SECC est particulie`rement
pre´sente dans les parties centrale et ouest du bassin alors que celle du NECC concerne l’ensemble
du bassin. Pour le NEC, elle est davantage pre´sente dans les parties est et ouest du bassin que
dans la partie centrale. Dans la partie centrale du Pacifique, le cycle saisonnier est associe´ a`
19
2.1 Pacifique tropical
la migration me´ridienne de l’ITCZ et de la SPCZ, les re´gions concerne´es sont respectivement
celles ou` s’e´coulent le NECC et le SECC. Durant le printemps bore´al, les vents sont faibles,
l’ITCZ est proche de l’e´quateur. Par conse´quent, les courants de surface sont faibles, l’EUC
atteint son amplitude maximale et atteint la surface dans la partie est du bassin avec pour
effet de renverser le SEC qui s’e´coule contre le vent. L’ITCZ migre vers le nord au cours de
la seconde moitie´ de l’anne´e pour atteindre 10°N (Tchilibou et al., 2015). Cette migration est
associe´e a` une intensification des alize´s de sud-est et les courants de surface comme le SEC et
le NECC s’intensifient alors que l‘EUC baisse d’intensite´. Plus au nord, le NEC pre´sente une
faible signature saisonnie`re. Dans le Pacifique tropical sud-ouest, la variabilite´ du SECC est une
re´ponse aux ondes de Rossby raisonnantes force´es dans le centre du Pacifique et des ondes de
Rossby force´es par la mousson locale (Chen and Qiu, 2004). La conjugaison de ces ondes et des
diffe´rences de phase fonction de la latitude re´sultent en une variabilite´ du SECC maximum en
mars et minimum en aouˆt.
2.1.2.3 Variabilite´ intra-saisonnie`re
La variabilite´ intra-saisonnie`re du Pacifique tropical couvre un large spectre de dynamique
line´aire/non line´aire et une large gamme d’e´chelle spatiale. Les phe´nome`nes les plus connus sont
les ondes de Kelvin intra-saisonnie`res force´es par l’oscillation de Madden and Julian (MJO),
les ondes infra-gravitaires associe´es au forc¸age haute fre´quence du vent, les ondes tropicales
d’instabilite´ re´sultant des instabilite´s des grands courants e´quatoriaux, la variabilite´ me´soe´chelle
intrinse`que de l’oce´an.
- Ondes de Kelvin intra-saisonnie`res et ondes infra-gravitaires :
Des ondes de Kelvin intra-saisonnie`res se propageant de fac¸on cohe´rentes tout le long de
l’e´quateur ont e´te´ mises en e´vidence a` partir des observations des boue´es du re´seau TOGA/TAO,
ainsi qu’a` partir des mesures altime´triques satellitaires (Cravatte, 2003; Kessler et al., 1995). Ces
ondes apparaissent force´es principalement dans l’ouest du Pacifique par les oscillations intra-
saisonnie`res de l’atmosphe`re tropicale dont le mode dominant est la MJO. La MJO se de´veloppe
dans l’oce´an Indien et se propage vers l’est a` travers le Pacifique e´quatorial dans une large gamme
de pe´riodes entre 30-60 jours (Madden and Julian, 1994; Wang et al., 2016). Re´cemment, Wang
et al. (2006) ont confirme´ que la variabilite´ intra-saisonnie`re pour les grandes e´chelles (>500 km)
dans le Pacifique e´quatorial ouest est principalement associe´e aux ondes baroclines en re´ponse
a` la MJO.
Une autre source de variabilite´ intra-saisonnie`re dans la bande e´quatoriale est associe´e aux
ondes e´quatoriales d’inertie-gravite´. Ceux-ci sont la re´ponse au forc¸age atmosphe´rique haute
fre´quence. Les ondes d’inertie-gravite´ se propagent a` grande e´chelle et a` des pe´riodes infe´rieures
a` 15 jours. Elles ont e´te´ identifie´es pour la premie`re fois par Wunsch and Gill (1976) a` partir
de donne´es mare´graphiques. Farrar and Durland (2012) les ont re´cemment mis en e´vidence au
travers d’analyses spectrales de la hauteur dynamique et du vent, ils ont utilise´ les mesures du
re´seau de boue´es TAO/TRITON couvrant le Pacifique e´quatorial.
- Ondes tropicales d’instabilite´ :
Les ondes tropicales d’instabilite´s (Tropical Instability Waves, TIWs) ont e´te´ mises en e´vi-
dence a` l’aide des mesures satellitaires de niveau de la mer ainsi que de tempe´rature de surface
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(Fig.2.7). Elles se propagent vers l’ouest avec des pe´riodes de 20-40 jours et ont des longueurs
d’onde de l’ordre de 800 a` 2000 km (Willett et al., 2006). Elles ont e´te´ e´tudie´es lors d’une expe´-
rience de´die´e : Tropical Instability wave Experiment (Kennan and Flament, 2000). On distingue
2 types de TIWs. Vers 3°N-5°N, les TIWs sont associe´es au cisaillement horizontal du syste`me
SEC/NECC. Le cisaillement ge´ne`re des oscillations me´ridiennes de la vitesse sous forme d’ondes
de Rossby instables. Les TIWs peuvent se transformer en de larges tourbillons anticycloniques
appele´s Tropical Instability Vortices (TIVs). Les TIWs centre´s sur l’e´quateur sont associe´es
au cisaillement vertical du syste`me SEC/EUC sous la forme d’ondes e´quatoriales de Yanai (Lee
et al., 2012; Lyman et al., 2007). Les TIWs (les deux types) et TIVs sont particulie`rement actives
en automne et hiver bore´al en lien avec l’intensite´ des cisaillements des courants e´quatoriaux.
Figure 2.7 – Tempe´rature de surface du 28/10/1999 dans le Pacifique tropical central. Le front de
tempe´rature et le tourbillon autour marquent la propagation des TIWs/TIV.
- La me´so e´chelle dans le Pacifique tropical
Il existe tre`s peu d’articles s’inte´ressant a` la me´so et sous me´soe´chelle tropicale. Ubelmann
and Fu (2011), a` partir d’une simulation a` 18 km de re´solution horizontale, de´crivent les carac-
te´ristiques des structures cohe´rentes qu’ils ont de´nombre´s dans le Pacifique tropical. Pour les
latitudes au-dela` de 10°, les structures de vorticite´ sont relativement homoge`nes avec des e´chelles
infe´rieures a` 100 km (Fig.2.8). Dans la bande 8°N-8°S, on observe une diversite´ de structures
de diame`tre infe´rieure a` 600 km. Au niveau de l’e´quateur, les structures sont principalement de
taille mode´re´e (∼ 200 km) et tournent en majorite´ dans le sens antihoraire.Wang et al. (2016)
ont montre´ dans le Pacifique tropical (voir e´quatorial) sud-ouest que les petites e´chelles (< 200
km) sont domine´es par la variabilite´ intrinse`que de l’oce´an. Entre 2° et 8° de chaque he´misphe`re,
les structures de petite taille (< 200 km) sont principalement anticycloniques, et correspondent
a` de la sous me´so e´chelle induite par les ondes tropicales d’intabilite´ (TIWs) et des instabilite´s
de couche me´lange´e (Marchesiello et al., 2011; Menkes et al., 2006; Willett et al., 2006) . Au
nord de l’e´quateur on observe de larges tourbillons cycloniques (∼500 km) qui correspondent
aux TIVs (Kennan and Flament, 2000; Lyman et al., 2007).
Les structures me´soe´chelles du Pacifique tropical ont des signatures variantes sur le niveau de
la mer. L’empreinte des TIVs sur le niveau de la mer atteint 15 cm. La signature des structures
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cohe´rentes plus petites varie de 2 a` 8 cm. Il faut e´galement signaler que les TIVs de´tecte´s par
Ubelmann and Fu (2011) sont non line´aires. En effet, elles se propagent vers l’ouest en de´viant
vers l’e´quateur avec une vitesse moyenne (0.3-0.5 m/s) supe´rieure au courant moyen. Dans le
reste de la bande 15°S-15°N, il y a un me´lange de tourbillons line´aires et non line´aires.
Figure 2.8 – Nuages de points repre´sentant le diame`tres des structures tourbillonnaires suivies pendant
15 ans entre 200°-250°E et de dure´e de vie supe´rieure a` 10 jours. La vitesse zonale moyenne de la structure
et sa position moyenne sont indique´es respectivement suivant les axes des abscisses et des ordonne´s. La
couleur indique la dure´e de vie. A gauche, le nuage des points pour les anticyclones et a` droite celui des
cyclones. Source :Ubelmann and Fu (2011)
2.2 Circulation dans la Mer de Salomon – une re´gion me´so-
e´chelle dans les tropiques
La mer des Salomon est une mer semi-ferme´e situe´e au nord de la mer des Corail dans
le Pacifique Sud-ouest (Fig.2.9). Elle est limite´e a` l’est par les ıˆles Salomon (Solomon Island,
SI), au nord par les ıˆles de la Nouvelle-Bretagne (NB, New Britain) et la Nouvelle-Irlande (NI,
New-ireland) et a` l’ouest par la Papouasie Nouvelle Guine´e (PNG, Papua New Guinea). La
bathyme´trie de la mer des Salomon est tre`s complexe. Elle est constitue´e de nombreux de´troits
connectant la mer des Salomon a` l’oce´an ouvert. De nombreux ıˆlots et d’importantes zones
re´cifales e´mergent en surface (par example : archipel de Wooklards). Les fosses sous-marine
peuvent atteindre 6000 m de profondeur et plus dans la mer des Salomon. Trois principaux
passages au nord relient la mer des Salomon a` l’e´quateur : le de´troit de Vitiaz d’environ 42 km
de largeur, le canal de Saint Georges (15 km) et le de´troit des Salomon (170 km). L’existence de
ces trois passages fait de la mer des Salomon une re´gion clef reliant les subtropiques a` l’e´quateur.
Les LLWBCs, notamment le NGCU, traversent la mer des Salomon transportant les eaux des
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re´gions subtropicales vers l’e´quateur. Les eaux sortantes de la mer des Salomon sont la principale
source d’alimentation de l’EUC (Fukumori et al., 2004; Tsuchiya, 1981; Tsuchiya et al., 1989). En
e´mergeant en surface dans le Pacifique est, elles sont successibles de conditionner les interactions
oce´an/atmosphe`re cruciales pour ENSO. Ainsi, tout changement de l’intensite´ du transport des
masses (quantite´ d’eaux) ou des caracte´ristiques des masses d’eaux a` travers la mer des Salomon
peut influencer le cycle d’ENSO.
Figure 2.9 – Bathyme´trie de la mer des Salomon (en me`tre). Les ıˆles et de´troits sont indique´es.
Source :Djath (2014)
Le roˆle potentiel de la mer des Solomon dans la circulation grande e´chelle et la variabilite´
climatique a motive´ le projet CLIVAR/SPICE (Southwest Pacific Ocean Circulation and Cli-
mate Experiment). Une premie`re synthe`se des re´sultats de SPICE se trouve dans l’article de
Ganachaud et al. (2014). Ces re´sultats ont e´te´ possible graˆce aux efforts importants en terme de
mesures in-situ et de mode´lisation haute re´solution initie´s par SPICE. La circulation moyenne
en mer des Salomon, la variabilite´ ainsi que les transformations de masses d’eaux dans la mer des
Salomon sont mieux connues que par le passe´. Nous reprenons quelques unes des caracte´ristiques
de la mer des Salomon dans la suite.
2.2.1 Circulation moyenne :
Le sche´ma de circulation moyen a e´te´ analyse´ a` partir de simulations re´gionales de´die´es (Djath
et al., 2014b; Melet et al., 2010) puis confirme´ par les analyses des donne´es SADCP (Cravatte
et al., 2011) et des boue´es de´rivantes (Hristova et al., 2014). La mer des Salomon est alimente´e
par diffe´rents courants que sont : le GPC et NVJ a` la frontie`re sud et le SEC au niveau du
de´troit des Salomon (Fig.2.10). Le cœur du GPC est en subsurface au niveau de la thermocline.
Il entre en mer des Salomon en contournant l’extre´mite´ est de l’archipel des Louisiades pour
former le NGCU. Le transport du GPC est de l’ordre de 15 Sv entre la surface et 300 m de
profondeur. Le NGCU s’e´coule le long des coˆtes tourmente´es de la Papouasie Nouvelle Guine´e.
Il se divise une premie`re fois au niveau de la chaˆıne des Woodlark et une seconde fois au travers
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des diffe´rents de´troits situe´s au Nord de la mer des Salomon. Une branche du NGCU s’e´coule
au travers du de´troit de Vitiaz le long de la PNG en transportant 7 a` 8 Sv dans les 300 premiers
me`tres. Une autre branche s’e´coule vers l’est le long des coˆtes de la Nouvelle Bretagne : Le
NBCU (New Britain UnderCurrent). Celui-ci traverse successivement les de´troits de St Georges
(1-2 Sv) et des Salomon (4-5 Sv). Le courant est renomme´ sous courant de la Nouvelle Ireland
(New Irland UnderCurrent, NICU) a` la sortie du de´troit de Salomon. Le NICU fournit une
alimentation directe a` l’EUC. La circulation dans les couches de surface est tre`s variable. Elle
est conditionne´e en grande partie par le NVJ qui alimente le NGCC dirige´ vers le nord mais aussi
par une entre´e du SEC au niveau du de´troit des Salomon (le Solomon Strait Inflow en abre´ge´
SSI, dirige´ vers le sud le long des ıˆles Salomon). La circulation complexe en mer des Salomon
ge´ne`re une forte activite´ me´so e´chelle, elle est dote´e d’une forte variabilite´ temporelle.
Figure 2.10 – Circulation moyenne au sein de la thermocline (inte´gre´e entre σ = 24-26.5 kg/m3 dans la
mer des Salomon. a` gauche, observation ADCP de Cravatte et al. (2011). A droite, mode`le au 1/36° de
Djath (2014)
2.2.2 Variabilite´ temporelle
La variabilite´ temporelle dans la mer des Salomon est soumise aux e´chelles interannuelles
aux fluctuations de L’ENSO. Le cycle saisonnier de´pend du signal de la mousson tandis que
la variabilite´ intrasaisonnie`re en mer de Salomon est fonction de la me´so e´chelle oce´anique. La
variabilite´ temporelle en mer des Salomon a e´te´ de´crite a` l’aide de simulations re´gionales a`
haute re´solution. Les expe´riences de planeurs sous-marin mises en place depuis 2007 ont permis
d’estimer les transports entrant en mer des Salomon et leur variabilite´. La variabilite´ de ces
transports est du meˆme ordre que le transport moyen (∼15 Sv). La variabilite´ dominante est
confine´e dans les couches de surface avec une forte signature en lien avec ENSO.
2.2.2.1 Variabilite´ interannuelle
Les transports entrant en mer des Salomon sont fortement corre´le´s avec l’indice Nin˜o3.4
d’ENSO. Les transports vers l’e´quateur sont plus forts en pe´riode El Nin˜o et plus faibles pen-
dant la Nin˜a. Aux e´chelles interannuelles, les LLWBCs contrebalancent les transports ge´ostro-
phiques de l’oce´an inte´rieur associe´s aux recharge/de´charge de la bande e´quatoriale durant les
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diffe´rentes phases d’ENSO. Lorsqu’un El Nin˜o se de´veloppe, les bifurcations des courants sur
l’ensemble du Pacifique se font a` des latitudes plus au Nord, le GPC est minimum alors que
le NVJ est maximum (Hu et al., 2015). Les anomalies de transport en mer des Salomon (de
l’ordre de 7.5 Sv) sont confine´es principalement dans les 250 premiers me`tres sous la surface.
Les anomalies de transports sont capables de modifier la circulation en mer des Salomon de
manie`re non syme´trique. En fait, on observe un controˆle bathyme´trique au niveau du de´troit de
Vitiaz particulie`rement actif pendant les phases El Nin˜o et une augmentation drastique du SSI
pendant les phases La Nin˜a.
Figure 2.11 – Composite des anomalies de circualtion dans la mer des Salomon pour les eaux de surfaces
(en haut) et les eaux de la thermocline (en bas) pendant les pe´riodes el Nin˜o (a` gauche) et la Nin˜a (a`
droite). Source :Melet et al. (2013)
2.2.2.2 Variabilite´ saisonnie`re :
La variabilite´ saisonnie`re en mer des Salomon pre´sente des de´phasages importants d’un
endroit a` un autre. C’est l’illustration de la complexite´ de cette signature oce´anique compare´e
aux forc¸ages atmosphe´riques domine´s par la mousson de sud est en hiver austral et une mousson
de nord ouest en e´te´ austral. La variabilite´ saisonnie`re re´sulte d’une combinaison associant les
ondes de Rossby raisonnantes et les ondes de Rossby force´es localement au sud de 10°S. Les ondes
de Rossby raisonnantes se propagent vers l’ouest au nord de 10°S et arrivent au niveau du de´troit
des Salomon. Les ondes de Rossby force´es localement induisent une variation de l’intensite´ de
la gyre subtropicale ouest et du NVJ associe´. La variabilite´ saisonnie`re est cohe´rente entre la
surface et la thermocline (Fig.2.12). Les anomalies de transport vers le nord sont observe´es entre
juin et novembre tandis que des anomalies de transport vers le sud apparaissent entre de´cembre
et mai.
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Figure 2.12 – Cycle annuel du transport au sein de la thermocline dans la mer des Salomon. Les couleurs
correspondent au mois de maximum de transport dans la direction indique´e par la fle`che. Source : Melet
et al. (2010)
2.2.2.3 Variabilite´ me´soe´chelle :
Les contraintes bathyme´triques, ainsi que les interactions entre les LLWBCs et le SSI ge´ne`rent
des fortes instabilite´s de la circulation en mer des Salomon qui induisent une forte activite´
me´soe´chelle. Cette signature me´soe´chelle a pu eˆtre observe´e a` partir de planeurs sous-marin
(Davis et al., 2012; Gourdeau et al., 2017) et e´tudie´e a` l’aide de simulations re´gionales haute
re´solution (Gourdeau et al., 2017, 2014; Hristova et al., 2014). Elle se traduit par des tourbillons
cycloniques ge´ne´re´s dans la partie sud du bassin qui se trouvent advecte´s vers le nord par
les LLWBCs (Fig.2.13, a` gauche). Ils peuvent alors se fondre avec les structures cycloniques
stationnaires associe´s a` la circulation moyenne au nord du bassin. Les tourbillons anticycloniques
sont moins nombreux. Ils sont ge´ne´re´s dans la partie est du bassin en lien avec l’intrusion du
SSI. Ils se propagent vers l’ouest avant de se dissiper au niveau des LLWBCs. Ces tourbillons
affectent principalement les eaux des couches de surface et de la thermocline supe´rieures (les
premiers 150 me`tres sous la surface). L’activite´ me´soe´chelle est largement module´e aux e´chelles
saisonnie`re et interannuelle (Fig.2.13, a` droite). Aux e´chelles saisonnie`res, elle est maximum vers
mai-juin et minimum en septembre. Aux e´chelles interannuelles, elle est particulie`rement limite´e
pendant les phases El Nin˜o alors qu’elle est particulie`rement active pendant les phases La Nin˜a
en lien avec l’intensite´ du SSI.
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Figure 2.13 – A gauche : Distribution des cyclones en mouvement (bleu), des cyclones stationnaires (en
vert) et des anticyclones (rouge) dans la mer des Salomon tel que vu par le mode`le (en haut) et l’altime´trie
(en bas). A droite et en haut : Se´rie temporelle du nombre par mois de cyclones (rouge) et d’anticyclones
(noir). L’indice SOI est en trait interrompu noir. A droite et en bas : Cycle saisonnier du nombre par mois
de cyclones (rouge) et d’anticyclones (noir). Le cycle saisonnier d’EKE est trait interrompu noir Source :
Gourdeau et al. (2017, 2014)
2.2.2.4 Transformation de masses d’eaux :
La mer des Salomon est le sie`ge de transformation de masses d’eaux qui participent a` condi-
tionner les caracte´ristiques des eaux e´quatoriales(Fig.2.14). Mode`le et observation montrent que,
le maximum du sel des eaux de la thermocline associe´es a` la SPTW (South Pacific tropical Wa-
ter), est e´rode´ entre l’entre´e et la sortie de la mer des Salomon (Djath et al., 2014b; Germineaud
et al., 2016; Melet et al., 2011). Les diffe´rentes branches des LLWBCs en mer des Salomon ont
des signatures distinctes en salinite´, oxyge`ne et e´le´ments nutritifs. Les processus de me´lange
semblent particulie`rement actifs aux niveaux des de´troits et de l’archipel des Woodlark (Al-
berty et al., 2017). Les processus conduisant aux changements des proprie´te´s des masses d’eaux
me´ritent encore d’eˆtre e´tudie´s. Ils peuvent eˆtre associe´s aux interactions des LLWBCs avec la
bathyme´trie, a` l’activite´ me´so et sous me´soechelle mais e´galement aux mare´es internes particu-
lie`rement fortes dans cette re´gion. Melet et al. (2011) ont montre´ a` partir de leur simulation que
le me´lange diapycnal explique en grande partie les transformations observe´es et que la parame´-
trisation de la mare´e interne dans leur mode`le ame´liore les comparaisons aux observations. La
parame´trisation explique a` elle seule un tiers du me´lange au niveau de la SPTW.
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Figure 2.14 – Diagrammes TS a` diffe´rentes points de stations de mesure pendant les campagnes Pandora
(a` gauche) et Moorspice (a` droite). Source :germinaul et al 2017
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Ele´ments de dynamique :
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3.1 Turbulence : rappel the´orique
Dans ce chapitre, je rappelle quelques e´le´ments de la dynamique discute´e dans la suite de
la the`se. Le chapitre s’articule autour des e´chelles spatio/temporelles de la me´soe´chelle et sous
me´soe´chelle tropicale. Il concerne a` la fois la turbulence oce´anique, les ondes tropicales et la haute
fre´quence des ondes internes avec notamment la mare´e barocline. L’observabilite´ altime´trique
de ces diffe´rentes dynamiques sera illustre´e dans le chapitre suivante.
Quelques rappels sur les parame`tres et grandeurs adimensionnelles cle´s de la physique de
l’oce´an sont donne´s ci-dessous. Les parame`tres cle´s sont la rotation de la Terre (via le parame`tre
de Coriolis f) , la stratification (via la fre´quence de Brunt-Vaisala N), l’e´chelle verticale type (via
la profondeur H), la viscosite´ du fluide ν et le parame`tre β relatif a` la sphe´ricite´ de la Terre. Soit
L l’e´chelle caracte´ristique des mouvements horizontaux et U la vitesse associe´e, on de´finit alors :
1. Rd (rayon de de´formation interne) : Rd=NH/f
C’est l’e´chelle horizontale ou` les effets de rotation sont aussi importants que l’effet de la
flottabilite´ dans un fluide stratifie´. Rd de´pend de la latitude. Le rayon de de´formation est
de l’ordre de 30-40 km aux moyennes latitudes et atteint la centaine de km aux basses
latitudes.
2. Re (nombre de Reynolds) : Re=UL/ν
C’est le rapport entre les forces d’inertie et les forces visqueuses : Re ≪ 1 caracte´rise
un e´coulement laminaire, Re ∼ 1 un e´coulement transitoire, et Re≫ 1 un e´coulement
turbulent.
3. Ro (nombre de Rossby) : Ro=U/fL
C’est le rapport entre les termes non line´aires et le terme de Coriolis . Pour Ro ≪ 1 ,
l’effet de la rotation est dominant. Si Ro ≫ 1 : le fluide est turbulent
4. Ri (nombre de Richardson) : Ri= N2 H2/U2
C’est le rapport entre la destruction d’e´nergie cine´tique totale duˆ au flux de flottabilite´ et
la production d’e´nergie cine´tique tourbillonnaire (EKE) due au cisaillement vertical.
5. Rh (e´chelle de Rhines) : Rh= (U/β)1/2
L’e´chelle de Rhines est de´finie comme l’e´chelle a` laquelle le transfert d’e´nergie vers la
grande e´chelle s’arreˆte afin de ge´ne´rer les ondes de Rossby.
6. Bu (nombre de Burger) : Bu= N2 H2/L2 f2
Ce nombre de´finit l’importance de la stratification par rapport de la rotation d’un fluide.
Selon Huppert (1975), B=0.25 est la hauteur critique pour la formation de colonnes de
Taylor dans un fluide stratifie´.
3.1 Turbulence : rappel the´orique
A ma connaissance, il n’y a pas un domaine ou the`me qui suscite autant de de´bat en ge´ophy-
sique et en me´canique des fluides que celui de la turbulence. Le de´bat commence d’ailleurs sur la
de´finition de la turbulence en elle-meˆme. Si on ne peut pas de´finir proprement la turbulence, on
la reconnaˆıt facilement. Le tableau de Le´onard de Vinci (Fig.3.1) illustre un fluide turbulent dans
lequel coexistent de nombreux tourbillons de tailles diffe´rentes. C’est un tableau assez bien re-
pre´sentatif de la situation de l’oce´an. La pre´sence remarque´e des tourbillons et filaments confe`re
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au fluide turbulent ce fort caracte`re diffusif par lequel il participe au me´lange des quantite´s qu’il
transporte. Un e´coulement turbulent est aussi connu comme e´tant tre`s instable, et toute petite
perturbation qu’il subit peut s’amplifier et le rendre impre´dictible.
Figure 3.1 – Tableau de Leonardo Da Vinci de´crivant la turbulence. Source :web
Le nombre de Reynolds (Re) permet de de´finir l’e´tat du fluide. Un fluide qui se de´place
lentement aura un e´coulement laminaire (Re ≪ 1), lorsque sa vitesse augmente il se de´stabi-
lise et devient turbulent (Re ≫1). La turbulence est dissipative et ne peut donc exister sans
une source d’e´nergie. La dissipation est ope´re´e a` petite e´chelle par l’effet de la viscosite´ alors
que l’e´nergie ne´cessaire pour e´quilibrer l’effet de la dissipation est injecte´e a` plus grande e´chelle.
Loin des e´chelles (re´gions) sources et puits les forces inertielles sont pre´ponde´rantes sur les forces
visqueuses et l’e´nergie cascade dans la gamme d’e´chelle inertielle en cre´ant toute une hie´rarchie
de tourbillons qui interagissent entre eux. La fac¸on dont l’e´nergie cine´tique se redistribue sur un
ensemble d’e´chelles est une caracte´risation fondamentale d’un fluide turbulent que l’on peut e´tu-
dier a` travers son spectre d’e´nergie en nombre d’onde. L’e´tude de la turbulence est un proble`me
fondamental en me´canique des fluides ge´ophysiques (GFD), elle est a` l’origine de nombreuses
publications depuis presque un sie`cle. Nous pouvons citer les travaux pionniers de Richardson
(1922), Kolmogorov (1991) sur la turbulence tridimensionnelle, ceux de Kraichnan (1967) sur la
turbulence bidimensionnelle et ceux de Salmon (1978, 1982), Rhines (1979a) sur la turbulence
ge´ostrophique et quasi-geostrophique. Ces diffe´rentes approches de la turbulence sont pre´sente´es
succinctement dans la suite. Elles se distinguent par les milieux dans lesquels la turbulence se
de´veloppe. Afin de simplifier l’e´tude de la turbulence, une hypothe`se de stabilite´ statistique du
fluide turbulent est prise en compte au moment de de´crire la turbulence par des lois. L’hypothe`se
de stabilite´ ou de stationnarite´ admet que les vitesses moyennes turbulentes sont inde´pendantes
du temps. D’autres hypothe`ses comme les hypothe`ses de turbulence homoge`ne et isotrope sont
parfois applique´es. Elles supposent respectivement que l’e´nergie cine´tique turbulente est la meˆme
en chaque point du fluide et qu’il n’y a pas de direction privile´gie´e de propagation de cette e´nergie
(invariance par rotation). Sous les hypothe`ses releve´es ci-dessus, il est admis que les tourbillons
de diame`tres proches se comportent de la meˆme fac¸on et ont approximativement la meˆme vitesse
caracte´ristique (Cushman-Roisin and Beckers, 2011).
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3.1.1 Turbulence 3D
La turbulence tridimensionnelle (3D) conside`re un fluide non tournant et non stratifie´ ou`
peut se de´velopper une turbulence stationnaire, homoge`ne et isotrope. Elle traduit la migration
d’e´nergie des grandes e´chelles vers les petites e´chelles. La notion de transfert d’e´nergie des grandes
vers les petites e´chelles encore appele´e cascade directe d’e´nergie a e´te´ introduite par Richardson
(1922). La migration d’e´nergie s’accompagne de la production de structures de tailles de plus en
plus petites et la fragmentation des tourbillons continue jusqu’a` ce que la viscosite´ soit a` meˆme
de dissiper l’e´nergie. La figure 3.2 donne une illustration de cette turbulence 3D.
En turbulence 3D, si la viscosite´ n’est pas prise en compte l’e´nergie croit inde´finiment comme
le montre l’e´quation de l’e´volution de l’e´nergie qui peut se re´sumer par :
dE/dt = P – νZ (3.1)
P est le taux d’injection totale (>0) et Z l’enstrophie c’est a` dire le carre´ du module de la
vorticite´ (Lesieur, 2012). Cela signifie que lorsque la viscosite´ tend vers 0, l’enstrophie diverge
comme 1/ν, la vorticite´ se concentre de plus en plus. Ceci est possible par le me´canisme de 
vortex stretching  qui exprime l’e´tirement des lignes de vorticite´ par la vitesse associe´e a` un
terme source en ω.∇u ( avec ω, la vorticite´ et u le courant).
La the´orie de Kolmogorov (Kolmogorov, 1991) formalise la cascade imagine´e par Richardson
en posant deux conditions. La premie`re est que pour un fluide turbulent a` nombre de Reynolds
e´leve´, les statistiques du mouvement a` petite e´chelle ne de´pendent que du taux d’injection de
l’e´nergie et de la viscosite´. La seconde est que les statistiques du mouvement dans la gamme
d’e´chelle inertielle ne de´pendent que du taux d’injection d’e´nergie.
Figure 3.2 – A gauche : Sche´ma repre´sentatif de la cascade directe d’e´nergie de´finie par Richardson
(1922). La fragmentation de grande structure donne naissance a` de plus petites. A droite, spectre d’e´nergie
en turbulence 3D. Les trois domaines d’e´nergie y sont repre´sente´s. Source :Banerjee (2014)
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La turbulence est alors caracte´rise´e par une hie´rarchie d’e´chelles a` travers lesquelles l’e´nergie
cascade. Il s’agit dans le sens du transfert d’e´nergie de (voir figure 3.2) :
a) Le domaine de production de la turbulence (l’e´chelle inte´grale) : c’est le domaine dans
lequel agissent les forces exte´rieures, les sources d’e´nergie. Le taux d’e´nergie transfe´re´
aux grandes structures par le forc¸age est ε . La majeur partie de l’e´nergie est contenue
initialement a` l’e´chelle lo ou energy containing range (scale) .
b) Le sous-domaine inertiel (Re ≫1) : c’est le domaine dans lequel l’e´nergie est transfe´re´e de
la grande a` la petite e´chelle. Le taux d’e´nergie transfe´re´e de la grande a` la petite e´chelle
est ε , c’est a` dire le meˆme taux que celui introduit par le forc¸age.
c) le domaine de dissipation (Re∼1) : L’e´nergie y est dissipe´e par la viscosite´ suivant le taux
ε.
La distribution de l’e´nergie a` travers les diffe´rentes e´chelles est exprime´e au travers du spectre
en nombre d’onde de l’e´nergie. Selon les hypothe`ses de Kolmogorov, dans le domaine d’inertie,
il n’y a ni production, ni dissipation de l’e´nergie cine´tique, celle-ci est conserve´e. Le transfert
d’e´nergie au travers des nombres d’ondes caracte´ristiques du domaine inertiel est de´termine´ par
ε . Kolmogorov a alors de´montre´, a` partir d’une analyse dimensionnelle, que le spectre d’e´nergie
pouvait s’e´crire sous la forme :
E(k) = ε2/3k–5/3 (3.2)
La pente du spectre d’e´nergie en nombre d’onde en turbulence 3D pour le domaine d’inertie
est donc -5/3 et correspond a` une cascade directe d’e´nergie. Toutefois l’intermittence (la fluc-
tuation) de ε lie´e a` l’alternance de forte et de faible dissipation dans le fluide ne conduit pas
toujours a` l’obtention exacte de cette pente par observations ou par expe´rimentations (Morize,
2006)
3.1.2 Turbulence 2D :
Comme la turbulence 3D, la turbulence bidimensionnelle (2D) suppose que l’on se place a`
grand nombre de Reynolds et fait appel aux conditions de stationnarite´, d’homoge´ne´ite´ et d’iso-
tropie. La turbulence 2D est particulie`rement d’inte´reˆt si l’on s’inte´resse aux fluides ge´ophysiques.
En effet, la dynamique de l’oce´an et l’atmosphe`re avec des e´chelles horizontales dominantes sur
les e´chelles verticales peut eˆtre approche´e par un e´coulement a` deux dimensions. La turbulence
2D diffe`re principalement de la turbulence 3D par le fait que le me´canisme de vortex stretching
 a` l’œuvre en turbulence 3D ne peut exister pour la turbulence 2D car le vortex stretching
 est par essence tridimensionnel. En turbulence 2D, du fait que l’enstrophie ne peut croˆıtre, les
transferts d’e´nergie ne peuvent statistiquement s’effectuer que vers les grandes e´chelles (petits
nombres d’onde) comme l’a montre´ (FjøRtoft, 1953).
En deux dimensions, les e´quations du mouvement se re´duisent a` une e´quation de la vorticite´.
Celle-ci de´bouche sur deux e´quations associe´es a` la conservation de l’e´nergie et de l’enstrophie
(la variance de la vorticite´) lorsqu’on est loin des sources de forc¸age et de dissipation (Vallis,
2006, p. 386). Cette contrainte sur l’enstrophie va conditionner fortement la turbulence 2D. Je
reprends ici les ide´es de FjøRtoft (1953) : Soit S(k), le spectre d’e´nergie correspondant au fluide
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turbulent isotrope (k : le nombre d’onde), le spectre d’enstrophie prend alors la forme : k2S(k).
Les conservations de l’e´nergie et de l’enstrophie s’e´crivent :
d
dt
∫ ∞
0
S(k)dk = 0 (3.3)
d
dt
∫ ∞
0
k2S(k)dk = 0 (3.4)
On conside`re qu’initialement l’e´nergie est concentre´e au nombre d’onde k0. La turbulence par
interactions non line´aires va transfe´rer cette e´nergie a` d’autres nombres d’onde. Par simplicite´,
supposons que l’e´nergie initiale se retrouve concentre´e sur les nombres d’onde k1 et k2, avec
k1<k0<k2. La conservation de l’e´nergie et de l’enstrophie implique que :
S0 = S1 + S2 (3.5)
k20S0 = k
2
1S1 + k
2
2S2 (3.6)
Sn est l’e´nergie spectrale pour Kn. Supposons que k1=k0/2 et k2=2 k0. On trouve alors que :
S1/S2=4 et k
2
1S1/ k
2
2S2=1/4 . Ainsi, l’e´nergie va de fac¸on pre´fe´rentielle vers les petits nombres
d’onde (la grande e´chelle, cascade inverse d’e´nergie), alors que l’enstrophie va vers les grands
nombres d’onde (la petite e´chelle, cascade directe d’enstrophie).
La turbulence 2D se manifeste notamment par la formation de tourbillons cohe´rents a` partir
de structures de vorticite´ de petites tailles qui vont pouvoir fusionner graˆce a` un transfert d’e´ner-
gie des petites vers les grandes e´chelles. Un exemple des travaux de Tabeling (2002) montrent la
fusion de deux petits tourbillons dans une simulation ide´alise´e (Fig.3.3). La fusion s’accompagne
du de´veloppement de filaments associe´s aux zones de tre`s forts cisaillements au pourtour du
tourbillon. Les filaments sont en contre partie a` l’origine de la cascade directe d’enstrophie.
Figure 3.3 – les six e´tapes de l’appariement des tourbillons lors de la cascade inverse. Source : Melander
et al. (1988); Tabeling (2002)
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Les the´ories de la turbulence 2D (Batchelor, 1969; Kraichnan, 1967, 1971; Leith, 1971) consi-
de`rent un re´gime entretenu par un me´canisme qui injecte l’e´nergie et l’enstrophie au voisinage
d’une e´chelle donne´e. Dans ce contexte les termes inertiels de l’e´quation de Navier Stokes vont
engendrer deux types de cascades inertielles dites cascade directe d’enstrophie et cascade in-
verse d’e´nergie. La premie`re correspond a` un transfert d’enstrophie vers des e´chelles de plus
en plus petites, jusqu’a` l’e´chelle 1D de dissipation visqueuse associe´e au nombre d’onde kν. La
seconde cascade correspond a` un transfert d’e´nergie en sens inverse, vers des e´chelles de plus
en plus grandes. Une cascade directe d’e´nergie peut exister mais elle est faible devant celle de
l’enstrophie.
Des arguments dimensionnels, semblables a` ceux de Kolmogorov (1991) dans le cas tridi-
mensionnel, ont permis de pre´ciser la signature spectrale des cascades d’e´nergie et d’enstrophie
dans le domaine inertiel non influence´e par le forc¸age et la viscosite´. Se plac¸ant dans le cas
stationnaire et supposant qu’au voisinage du nombre d’onde ki l’e´nergie est injecte´e au taux ε
et l’enstrophie au taux η = k2i ε, Kraichnan (1967) et Leith (1971) ont obtenu, pour la cascade
d’enstrophie, un spectre d’e´nergie de la forme E(k)∼ η2/3k–3 pour kikkν (Fig.3.4). Selon
un raisonnement analogue, l’e´nergie, elle, cascade vers des petits nombres d’onde infe´rieurs a` ki
en suivant la cascade inverse d’e´nergie selon la loi : E(k)∼ ε2/3k–5/3 pour kki. A noter que la
pente en -5/3 est identique a` celle de la turbulence 3D mais le flux d’e´nergie associe´ est de signe
oppose´ (ne´gatif). Tout ceci est re´sume´ dans la figure suivante (Vallis, 2006, p. 375) :
Figure 3.4 – Spectre d’e´nergie en turbulence 2D (a` gauche). Flux d’e´nergie dans le Gulf stream a` partir
des donne´es altime´trique et mode`les nume´riques (a` droite). Source : Vallis (2006) et Wang et al. (2015)
respectivement
Le spectre de flux d’e´nergie (pi(k)) est particulie`rement utile pour mettre en avant les cascades
directe et inverse d’e´nergie (Capet et al., 2008) et les e´chelles associe´es. L’e´chelle d’injection
d’e´nergie (Linj=
1
ki
) est de´finie par pi(ki)=0 dans la portion du flux (spectre) caracte´rise´e par
une pente positive marquant le de´but de la cascade inverse. L’e´chelle ou` la cascade commence
a` s’arreˆter (Lend–half) est de´finie par dpi/dk=0 pour les petits nombres d’onde. Lend–half est en
accord avec la taille des tourbillons observe´s. Sur la courbe de flux, l’e´chelle qui marque la fin de
la cascade (Lend) est de´finie par le passage a` ze´ro aux petits nombres d’onde (Fig.3.4, droite).
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3.1.3 Turbulence Ge´ostrophique :
La turbulence ge´ostrophique (Re 1) concerne la turbulence des fluides stratifie´s oce´an/atmosphe`re
domine´s par l’e´quilibre ge´ostrophique. A grande e´chelle, les conditions de stratification stable
et le rapport d’e´chelle entre les mouvements horizontaux et verticaux font que l’e´coulement est
principalement le long des isopycnes (le mouvement est confine´ dans des couches fines de fluide).
La force de Coriolis a pour effet de re´duire le cisaillement vertical. Le couplage fort entre la force
de Coriolis et les non-line´arite´s (Ro∼1) construit un transfert d’e´nergie des modes verticaux 3D
(baroclines) en direction de modes de plus en plus invariants verticalement (barotrope). L’un des
effets les plus robustes de la rotation sur la turbulence est donc d’induire une forte anisotropie
ou` la turbulence a` trois composantes se rapproche d’un e´tat asymptotique bidimensionnel. La
turbulence ge´ostrophique aura tendance a` se comporter comme la turbulence 2D en conservant
e´nergie et enstrophie mais avec une composante de  vortex stretching  a` l’œuvre comme en
turbulence 3D. Depuis les travaux de Charney (1971),Gill et al. (1974), Salmon (1978), Rhines
(1979b), la turbulence ge´ostrophique est toujours un vaste domaine d’e´tude (Capet et al., 2016;
Klein et al., 2008; Lapeyre and Klein, 2006).
Les effets de la rotation et de la stratification, cruciaux pour comprendre la turbulence
ge´ostrophique, peuvent eˆtre e´tudie´s a` partir des e´quations quasi ge´ostrophiques. L’e´coulement
3D est entie`rement de´termine´ par une fonction de courant ψ(x,y,z) ve´rifiant :
∂ψ
∂x
= vg
∂ψ
∂y
= –ug et f
∂ψ
∂z
= b′ (3.7)
Ou` ug et vg sont les vitesses horizontales ge´ostrophiques et b′ l’anomalie de flux de flottabilite´.
Les e´quations du mouvement se rame`nent a` une e´quation de la vorticite´ potentielle (q) qui traduit
la conservation de q le long d’un e´coulement en l’absence de sources et de puits :
∂q
∂t
+ J(ψ, q) = 0 avec q = ∇2 – Rd–2ψ + βy (3.8)
Le premier terme de droite dans la relation de´finissant q est la vorticite´ relative, le second
repre´sente le vertical stretching et le troisie`me est associe´ a` la vorticite´ plane´taire. La de´fi-
nition de la vorticite´ potentielle met en avant les nombres sans dimension cle´s pour la dynamique
quasi-ge´ostrophique (voir l’introduction du chapitre) que sont :
• Le nombre de Rossby pour l’importance de la rotation (Ro 1)
• Le nombre de Richardson pour l’importance de la stratification (Ri1)
• Le nombre de Burger (Bu) pour l’importance du  stretching .
Pour Bu  1, le  vertical stretching  domine et l’e´coulement est proche de l’e´quilibre
ge´ostrophique. Pour Bu  1, la vorticite´ relative domine et la stratification inhibe le couplage
sur la verticale, on retrouve le cas d’une turbulence 2D. Pour les e´chelles de l’ordre du rayon de
Rossby (Rd), les deux termes sont e´quivalent, Bu∼ 1 et la turbulence ge´ostrophique re´ve`le toute
sa complexite´. Selon la valeur de ces nombres, la turbulence oce´anique peut eˆtre organise´e en au
moins trois re´gimes distincts de turbulence (Charney, 1971; Hua and Haidvogel, 1986; Rhines,
1979b; Smith and Vallis, 2001) :
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→ La turbulence de me´soe´chelle (pour Ro1), correspondant typiquement a` Rd < L,
domine´e par l’e´quilibre du vent thermique, combinaison des e´quilibres hydrostatique et
ge´ostrophique. Les mouvements sont quasi bidimensionnels et la cascade d’e´nergie cine´tique
est inverse en k–3. Elle est caracte´rise´e par des tourbillons et des fronts de grandes e´chelles
→ La turbulence de sous-me´soe´chelle (pour Ro ∼ Fr ∼ 1 ou Bu∼1), correspondant en
pratique a` 200 m < L < Rd pour la sous-me´soe´chelle de surface. L’e´quilibre hydrostatique
est toujours valide mais les effets age´ostrophiques deviennent pre´ponde´rants (McWilliams,
2016). La cascade d’e´nergie cine´tique est directe avec une pente en k–2. Les tourbillons
tendent a` devenir cycloniques et a` prendre une forme spirale. Les fronts deviennent dy-
namiquement actifs (McWilliams, 2016) avec des filaments associe´s a` des forts gradients
horizontaux de tempe´rature et de salinite´ ou d’autres traceurs (Fig.3.5)
→ La turbulence 3D stratifie´e (pour Ro  1), correspondant a` L < 200 m pour laquelle
l’e´coulement est fortement non-line´aire. L’effet de la rotation est ne´gligeable, et les effets
non-hydrostatiques pre´ponde´rants. On retrouve une turbulence classique avec une cascade
directe d’e´nergie (Lindborg and Brethouwer, 2007). Cette turbulence peut se coupler avec
la turbulence d’ondes internes. Aux e´chelles encore plus petites L L0 (ε/N3)1/2 , elle se
transforme en turbulence 3D isotrope (Waite and Bartello, 2006).
Figure 3.5 – Vorticite´ normalise´e par le parame`tre de Coriolis. La figure illustre la turbulence me´so et
sous-me´so e´chelle de surface dans la re´gion du Gulf Stream en hiver. Source : McWilliams (2016)
Un aspect important de la turbulence oce´anique est son mode de forc¸age tre`s indirect. En
effet l’atmosphe`re ne force pas directement la turbulence oce´anique – hormis la turbulence 3D
dans la couche me´lange´e. L’injection d’e´nergie cine´tique turbulente est tout le temps fournie par
l’instabilite´ d’un courant de plus grande e´chelle. Les deux principales instabilite´s dynamiques des
fluides ge´ophysiques sont l’instabilite´ barotrope et l’instabilite´ barocline. L’instabilite´ barotrope
est associe´e au cisaillement horizontal du courant grande e´chelle (∇hψ 6= 0) et est alimente´e
par l’e´nergie cine´tique correspondante (MKE : Mean Kinetic energy). L’instabilite´ barocline est
associe´e aux cisaillements verticaux de la circulation grande e´chelle (∂zψ 6= 0). Elle se de´veloppe
a` partir de l’e´nergie potentielle disponible (APE : Available Potential Energy) dans la pente des
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Figure 3.6 – Vitesse zonale moyenne sur 3 ans a` 400 m dans la Pacifique. On observe une distribution
en jets zonaux. Source : Richards et al. (2006)
isopycnes qui est alors convertie en e´nergie cine´tique. Du fait de la stratification de l’oce´an, les in-
stabilite´s baroclines jouent un roˆle crucial dans le de´veloppement de la turbulence ge´ostrophique.
Le cycle de l’e´nergie est bien de´crit par le sche´ma de Salmon (1980, 1982) (Fig.3.7).
Figure 3.7 – Sche´ma ide´alise´ de la turbulence barocline dans un milieu stratifie´ a` deux couches. Source :
Vallis (2006)
A grande e´chelle, le forc¸age de l’oce´an par le stress du vent et les flux de chaleur sont une
source d’e´nergie barocline. L’instabilite´ barocline est a` l’origine d’un transfert d’e´nergie vers les
e´chelles du rayon de de´formation de Rossby (Rd) ou` les modes baroclines et barotrope sont
excite´s. L’instabilite´ barocline alimente la turbulence de me´soe´chelle et donc la cascade inverse,
qui transfe`re cette e´nergie barotrope aux grandes e´chelles. Les tourbillons ge´ne´re´s ne vont pas
pouvoir croˆıtre inde´finiment. En croissant, ils deviennent de moins en moins Non Line´aires (NL :
rapport entre leur vitesse de rotation et leur vitesse de translation). Aux alentours de l’e´chelle de
Rhines(Rh), l’effet β devient pre´ponde´rant les tourbillons se de´forment zonalement et e´voluent
vers des ondes de Rossby. Dans certaines conditions le champ de vitesse final consiste en des jets
zonaux dont l’extension me´ridienne est de l’ordre de Rh (Fig.3.6). La dissipation de l’e´nergie est
probablement re´alise´e par interaction visqueuse avec la topographie de fond lors du transport
de cette e´nergie par les ondes de Rossby vers les bords ouest.
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Aux e´chelles infe´rieures a` Rd, il y a une cascade directe d’enstrophie vers les petites e´chelles.
Lorsque les e´chelles deviennent suffisamment petites, l’enstrophie est soumise a` une turbulence
3D avant la dissipation. L’autre canal pour dissiper l’e´nergie injecte´e dans la me´soe´chelle est
par une cascade directe d’e´nergie cine´tique via la production de turbulence sous-me´soe´chelle
par frontoge´ne`se. La frontoge´ne`se est provoque´e par le champ de de´formation de la turbulence
me´soe´chelle capable d’intensifier le gradient de densite´ de surface a` l’origine de fronts qui drainent
l’e´nergie de la me´so vers la sous-me´soe´chelle (Lapeyre and Klein, 2006). La frontonge´ne`se est
associe´e a` une circulation secondaire age´ostrophique et a` de fortes vitesses verticales.
Figure 3.8 – Vorticite´ relative en Mars(en haut/hiver bore´al)et Septembre 2002 (en bas/ e´te´ bore´al) du
Pacifique Nord, les cartes mettent en e´vidence la variabilite´ saisonnie`re de l’activite´ me´so/sous me´soe´-
chelle. Source : Sasaki et al. (2014)
La description ci-dessus de la turbulence ge´ostrophique fait appel a` deux solutions particu-
lie`res de l’e´quation (3.8) . En effet, selon les conditions aux limites ne´cessaires pour inverser
l’e´quation(3.8) , il est possible de de´composer le syste`me en un syste`me inte´rieur force´ par q (qui
de´finit la turbulence QG) et un syste`me de surface force´ par le flux de flottabilite´ en surface bs
(qui de´finit la turbulence SQG) (Lapeyre and Klein, 2006).
La turbulence ge´ostrophique a d’abord e´te´ longuement e´tudie´e a` travers la turbulence QG
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(Charney, 1971) avec la condition qu’il n’y a pas de perturbation de densite´ en surface (bs=0).
Ses proprie´te´s sont : Un spectre d’e´nergie avec une pente en -5/3 pour la cascade inverse d’e´nergie
barotrope, une pente en -3 pour la cascade directe d’e´nergie barocline. Smith and Vallis (2001)
ont aussi montre´ qu’une forte stratification en surface limite les transferts des modes baroclines
vers le mode barotrope. Ils montrent e´galement l’importance du premier mode barocline pour
rendre compte des mouvements en surface.
La turbulence SQG (blumen, 1968) est largement e´tudie´e ces derniers temps, notamment de
par son roˆle pre´sume´e pour la dynamique oce´anique des couches de surface (Capet et al., 2008;
Klein et al., 2008; Lapeyre and Klein, 2006). La condition est qu’il n’y a pas de forc¸age par
l’anomalie de vorticite´ potentielle (q=0). La turbulence SQG de´pend entie`rement des gradients
de densite´ en surface. La dynamique qui en de´coule se de´marque tre`s largement de la turbulence
QG. Le processus cle´ est la frontoge´ne`se et les mouvements 3D associe´s. Le champ de densite´
de surface cascade vers les petites e´chelles, les gradients de densite´ augmentent, les filaments
deviennent de plus en plus petits et instables. Cette instabilite´ est a` l’origine de petits tourbillons
qui vont pouvoir croˆıtre par cascade inverse d’e´nergie cine´tique (pentes de spectre en k–5/3) a`
des e´chelles plus petites que celles de la turbulence QG.
Comment cette turbulence ge´ostrophique s’applique a` l’oce´an ? La turbulence QG conside`re
une e´chelle de Rhines (Rh) grande devant l’e´chelle d’injection de l’e´nergie correspondant au
rayon de Rossby (Rd) pour que la cascade inverse d’e´nergie ope`re. C’est le cas dans les moyennes
latitudes ou` les observations montrent que l’e´chelle horizontale des tourbillons est de l’ordre de
plusieurs fois Rd. Mais ce n’est pas toujours aussi clair. Par exemple selon les saisons l’e´chelle
des tourbillons peut varier drastiquement (Fig.3.8). En effet, la stratification de l’oce´an aux
moyennes latitudes change avec la saison mettant en avant la turbulence SQG en hiver bore´al et la
turbulence QG en e´te´ (Sasaki et al., 2014). Dans la section 3.3, nous discutons plus spe´cifiquement
de la proble´matique de la turbulence dans les tropiques.
3.2 Ondes
Si l’on conside`re de petites perturbations, on peut line´ariser les e´quations du mouvement et
chercher des solutions sous forme d’ondes se propageant sur l’horizontal et se projetant sur des
modes verticaux. Ces modes verticaux traduisent la stratification de l’oce´an. Ici, je vais conside´rer
dans un premier temps les solutions basses fre´quences (infe´rieures a` la fre´quence d’inertie, w <<
f), soit les ondes plane´taires de Rossby des moyennes latitudes et les ondes e´quatoriales, et dans
un deuxie`me temps les ondes internes (f<w<N, N la fre´quence de Bru¨nt Vaissala). L’objet ici,
c’est d’introduire les relations de dispersion des diffe´rentes types d’ondes discute´s dans la partie
re´sultat. Les relations sont plus explicitement pre´sente´es dans les ouvrages : Cushman-Roisin
and Beckers (2011), Kantha and Clayson (2000).
3.2.1 Ondes plane´taires de Rossby
Ces ondes, caracte´ristiques des moyennes latitudes, se propagent lentement dans la pre´sence
d’un gradient de vorticite´ plane´taire. Elles sont tre`s importantes pour l’ajustement basse fre´-
quence de l’oce´an aux moyennes latitudes. Pour obtenir des solutions associe´es aux ondes de
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Rossby, il faut se placer sur un plan β (autrement dit, conside´rer que le parame`tre de Corio-
lis varie line´airement avec la latitude) et faire l’approximation ge´ostrophique (faible nombre de
Rossby, R0  1). Les e´quations du mouvement peuvent alors se re´sumer en une e´quation pour
le niveau de la mer (h) :
[a2∇2h – 1]
∂h
∂t
+ βa2
∂h
∂x
= 0 où a2 = c
2
f2
=
gH
f2
et f = f0 + βy avec βy << f (3.9)
On cherche des solutions sous la forme :
u, v, h ≈ (uˆ, vˆ, hˆ) expi(kx+ly–σt) = (uˆ, vˆ, hˆ)[cos(kx + ly – σt) + i sin(kx + ly – σt)] (3.10)
Et l’on obtient la relation de dispersion suivante pour les ondes de Rossby :
σ = –
βa2k
1 + K2a2
où K2 = k2 + l2 (3.11)
Puisque la vitesse de phase (σ/k) est ne´gative, les ondes plane´taires se propagent vers l’ouest
(Nord-ouest ou Sud-ouest). On distingue les ondes longues et les ondes courtes de Rossby. Pour
les ondes longues (longueur d’onde > Rd), le second terme au de´nominateur est petit. les ondes
longues de Rossby sont non dispersives (vitesse de phase inde´pendante du nombre d’onde) et leur
vitesse de groupe (vitesse de propagation de l’e´nergie) est dirige´e vers l’ouest. Les ondes courtes
(longueur d’onde < Rd) deviennent dispersives et leur vitesse de groupe est dirige´e vers l’est.
Leur fre´quence maximale correspond a` une longueur d’onde e´quivalente au rayon de de´formation
de Rossby. Les ondes de Rossby plane´taires sont un me´canisme d’ajustement important dans
l’oce´an inte´rieur. On les retrouve dans notre domaine d’e´tude entre 10°-20° latitude.
3.2.2 Ondes plane´taires e´quatoriales
A l’approche de l’e´quateur le parame`tre de Coriolis s’annule, le rayon de de´formation de
Rossby tend vers l’infini. L’e´quilibre ge´ostrophique n’est plus valable, ainsi la dynamique tro-
picale se distingue de celles des autres latitudes. Il faut alors conside´rer la force de Coriolis
en faisant l’approximation d’un plan beˆta e´quatoriale (c’est-a`-dire un plan beˆta avec l’e´qua-
teur comme latitude de re´fe´rence) : f= β0y . Il faut e´galement conside´rer un rayon de Rossby
e´quatorial ou` la dynamique e´quatoriale est particulie`rement active : Req =
√
c
β0
.
L’expression ”onde e´quatoriale” de´signe l’ensemble des ondes qui se propagent zonalement
dans un guide d’onde e´quatoriale. Les ondes de Kelvin et de Rossby e´quatoriales sont les plus
connues du fait de leur roˆle dans la variabilite´ interannuelle du Pacifique. La the´orie des ondes
e´quatoriales se base de la fac¸on la plus simple sur un oce´an a` 2 couches : une couche de sur-
face se´pare´e d’une couche de fond au repos par une thermocline marque´e. Les e´quations du
mouvement, une fois line´arise´es, se re´duisent a` l’e´quation suivante pour la vitesse me´ridienne v :
∂
∂t
(
∂2v
∂x2
+
∂2v
∂y2
) + β
∂v
∂x
–
1
c2
∂3v
∂t3
–
f2
c2
∂v
∂t
= 0 (3.12)
On recherche des solutions sinuso¨ıdales sous la forme : v= exp[i(Kx – ωt)]Dm(y), ou` Dm
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est une fonction de l’Hermite d’ordre m. Dm de´croˆıt exponentiellement au-dela` d’une latitude
critique fonction du mode me´ridien m. Les fonctions de l’Hermite d’ordre pair ont des structures
syme´triques par rapport a` l’e´quateur et celles d’ordre impair sont antisyme´triques (Fig.3.9).
Figure 3.9 – Distribution latitudinale des fonctions d’Hermite des modes me´ridiens pairs (a` gauche) et
impairs (a` droite).
Par adimensionalisation des e´quations, on obtient la relation de dispersion suivante :
K = –
1
2ω
±
√
ω2 +
1
4ω2
– (2m + 1) (3.13)
Cette relation de dispersion permet de retrouver l’ensemble des ondes e´quatoriales (Fig.3.10)
que sont les ondes de Kelvin, les ondes de Yanai, les ondes de Rossby, les ondes d’inertie gravite´
(Poincare´)
Figure 3.10 – Relation de dispersion des ondes e´quatoriales.
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- Les ondes de Kelvin e´quatoriales :
Elles correspondent a` la solution m = -1 et a` la relation de dispersion w=k, on a donc
Cp=Cg=1 avec cp la vitesse de phase et cg la vitesse de groupe. Les ondes de Kelvin e´quato-
riales sont un cas particulier d’ondes e´quatoriales pour lequel le courant me´ridien est nul. Elles
sont non dispersives et se propagent vers l’est tout comme leur e´nergie. Elles sont syme´triques
par rapport a` l’e´quateur. L’amplitude (de la vitesse et de la hauteur) des ondes de Kelvin de´croit
exponentiellement par rapport a` l’e´quateur et proportionnellement au rayon de de´formation de
Rossby e´quatoriale ”barocline”(note´ Req, voir ci-dessus ). La vitesse de phase, comme l’extension
me´ridienne sont fonction des modes baroclines excite´s. Plus le mode barocline est e´leve´, plus
l’onde est lente (sa vitesse de phase de´croˆıt avec le mode) et pie´ge´e a` l’e´quateur (sa structure
me´ridienne est plus resserre´e). Req est de l’ordre de 250 km pour une thermocline de profondeur
moyenne H=100 m, une gravite´ re´duite de 0.02 m/s2 soit une vitesse de phase de 1.4m/s (pra-
tiquement le mode barocline 2). L’onde de Kevin du premier mode barocline (avec une vitesse
de l’ordre de 2.7 m/s) met un peu plus de 2 mois pour traverser l’oce´an Pacifique.
- Les ondes de Yanai
Elles correspondent a` la solution m=0. La relation de dispersion est la suivante :
ω =
1
2
[
(k2 + 4)2 – k
]
; Cp =
ω2
ω2 – 1
; Cg =
ω2
ω2 + 1
(3.14)
L’onde de Yanai (onde de Rossby gravite´) se comporte tantoˆt comme une onde de Kelvin a`
haute fre´quence (w>1) soit comme une onde de Rossby a` basse fre´quence (W<1). Les vitesses de
phase sont dirige´es vers l’est (w>1) et vers l’ouest (w<1) mais l’e´nergie se propage toujours vers
l’est. Les champs de hauteur et de vitesse zonale sont antisyme´triques par rapport a` l’e´quateur et
sont associe´s au premier mode me´ridien. La vitesse me´ridienne associe´e au mode 0 est maximum
a` l’e´quateur. Ainsi, les vitesses a` l’e´quateur sont strictement me´ridiennes (nord-sud), et la vitesse
zonale u est maximale en dehors de l’e´quateur.
- Les ondes de Rossby e´quatoriales
Elles correspondent aux solutions pour m ≥ 1 pour des fre´quences beaucoup plus petites que
la fre´quence inertielle (w <<1). La relation de dispersion prend la forme suivante :
ω =
–k
k2 + (2m + 1)
; Cp =
–1
k2 + (2m + 1)
; Cg =
k2 – (2m + 1)
(k2 + (2m + 1))2
(3.15)
Ils existent une infinite´ d’ondes de Rossby puisque le nombre de modes discrets est infini. La
vitesse de phase des ondes de Rossby est toujours dirige´e vers l’ouest alors que la propagation
de l’e´nergie se fait vers l’ouest si |k|<(2m+1)1/2 ou vers l’est si |k|>(2m+1)1/2 . Les ondes
longues (k petit) sont rapides, non dispersives et ont des vitesses de groupe vers l’ouest. Pour
une vitesse me´ridienne associe´e a` un mode m donne´, la vitesse zonale est associe´e a` la somme
des modes m-1 et m+1 et la hauteur est associe´e a` la diffe´rence des modes m-1 et m+1. L’onde
de Rossby la plus rapide (m = 1) se de´place a` 1/3 de la vitesse de l’onde de Kelvin et dans
la direction oppose´e (Fig.3.11). Pour ce mode le courant zonal est maximum et le de´placement
de la thermocline est minimum a` l’e´quateur. Plus le nombre d’onde me´ridien augmente, moins
le pie´geage e´quatorial est intense et moins la vitesse de propagation de l’e´nergie est forte. Les
ondes longues de Rossby sont d’une grande importance comme aux moyennes latitudes pour
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l’ajustement de l’inte´rieur de l’oce´an aux variations des vents. Les ondes courtes (k grand) sont
dispersives. Les vitesses de phase et de groupe sont e´gales mais de signes oppose´s et tendent vers
0 quand k tend vers l’infini. La vitesse de groupe des ondes de Rossby courtes les plus rapides ne
de´passe pas pour le mode le plus rapide (m = 1) 1/8 de la vitesse des ondes longues de Rossby.
Figure 3.11 – Propagation d’ondes de Rossby de mode 1 (a` gauche). Structure me´ridienne des vitesses
zonale, me´ridienne et de la pression associe´e au mode 1( a` droite).
3.2.3 Les ondes internes
Les ondes internes se propagent, sous l’effet de la pesanteur, dans les fluides stratifie´s en
densite´. Elles induisent des mouvements verticaux de l’ordre de 10 m dans l’oce´an inte´rieur dont
la signature en surface est seulement de l’ordre du cm. Elles peuvent avoir n’importe quelle
fre´quence entre la fre´quence inertielle locale (f) et la fre´quence de Brunt-Va¨isa¨la¨ (N) qui de´pend
de la stratification. Elles sont la principale source de variabilite´ haute fre´quence dans l’oce´an. Les
ondes internes se propagent a` l’inte´rieur de l’oce´an a` une fre´quence donne´e, leurs interactions non
line´aires distribuent leur e´nergie sur une plus large gamme de fre´quence. La signature spectrale
des ondes internes est relativement inde´pendante de la re´gion de l’oce´an. La forme ge´ne´rale du
spectre d’ondes internes est celle du spectre de Garret and Munk (Garrett and Munk, 1975,
GM). Ces ondes permettent le transfert d’e´nergie sur de grandes distances. En se dissipant, elles
deviennent une source importante pour le me´lange car elles contribuent au cisaillement vertical
dans l’oce´an et donc a` augmenter le nombre de Richardson. Elles jouent ainsi un roˆle crucial dans
le bilan e´nerge´tique oce´anique et la compre´hension de la circulation thermohaline. De par leurs
e´chelles, les ondes internes de gravite´ constituent une composante omnipre´sente des mouvements
oce´aniques me´so-e´chelle, re´ve´le´e notamment par l’observation spatiale de la surface.
Les caracte´ristiques des ondes internes se de´duisent des e´quations du mouvement si le terme
(∂ω/∂t) d’acce´le´ration verticale n’est pas ne´glige´ dans l’e´quation du moment vertical. On peut
alors de´river une e´quation des ondes internes pour la vitesse verticale ω :
∂2
∂t2
[∇2ω] + f2∂
2ω
∂z2
+ N2∇2hω = 0 (3.16)
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N = (– gρ0
ρ0
dz)
–1/2 est la fre´quence de Brunt–Va¨isa¨la¨, h re´fe`re aux de´rive´s horizontales.
En posant ω = W(x, y, z) exp–iwt, soit une solution en onde plane, l’e´quation ci-dessus prend
la forme suivante :
Wzz – [
N2 – ω2
ω2 – f2
](Wxx + Wyy) = 0 (3.17)
Si le terme N
2–ω2
ω2–f2
est ne´gatif, on tombe sur l’e´quation de Laplace qui ne permet pas de
propagation d’e´nergie. Si le terme est positif, l’e´quation est hyperbolique et admet des solutions
d’ondes internes qui vont pouvoir propager de l’e´nergie. On retrouve la condition sur la fre´quence
des ondes internes : f<w<N . En cherchant des solutions de la forme W = Wh exp
i(kx+ly+mz)
On trouve la relation de dispersion suivante :
ω2 =
N2(k2 + l2) + f2m2
k2 + l2 + m2
(3.18)
A partir de cette relation, il est possible de de´duire les principales caracte´ristiques associe´es
a` une onde interne et re´sume´es par la figure 3.12. Afin de simplifier les expressions on conside`re
le nombre d’onde dans le plan(x,z) :
• ω2 = N2 cos2(θ) ou` θ est l’angle entre le nombre d’onde et l’horizontale. Cette relation
indique que la fre´quence de l’onde de´pend de la direction θ mais pas de la norme du nombre
d’onde.
• k.u=0 ; k est le vecteur d’onde et u le vecteur vitesse. Le vecteur d’onde est perpendiculaire
au de´placement des particules.
• k.Cg= 0 avec Cg=[N2 – f2]mkω (k
2 + m2)2(m, –k) ; Cg est la vitesse de groupe. Le vecteur
d’onde est perpendiculaire a` la propagation de l’e´nergie et leurs composantes verticales
sont de signe oppose´. Cela signifie que lorsque l’onde se propage vers le bas, son e´nergie se
propage vers le haut, et vice versa.
En pratique, l’oce´an e´tant de profondeur fini la propagation sur la verticale est quantifie´e au
travers des modes verticaux re´solus une fois applique´ la technique de se´paration des variables
entre la composante horizontale et verticale.
u = F(z)U(x, y) exp–iωt (3.19)
Les modes verticaux Φ sont de´termine´s par l’e´quation aux valeurs propres suivantes ou` Φn(z)
est le vecteur propre et Cn la valeur propre pour le n
th mode.
d2Φ(z)
dz2
+
N2(z)
c2n
Φ(z) = 0 (3.20)
Les modes Φ (z) de´crivent la structure barocline associe´e a` la vitesse et au de´placement
vertical. Les modes pi (z) associe´s a` la vitesse horizontale et a` la pression se de´duisent de Φ (z)
par :
pi(z) = ρ0c
2
n
dΦ(z)
dz
(3.21)
On peut alors estimer la vitesse de phase par (Zhao et al., 2012) :
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Figure 3.12 – Structure verticale d’une onde interne. Source :Cushman-Roisin and Beckers (2011)
cp =
ω√
ω2 – f2
(3.22)
Les ondes internes peuvent prendre diffe´rentes formes (Garrett and Munk, 1975; Levine,
1983). Il peut s’agir d’ondes ale´atoires ge´ne´re´es par des perturbations atmosphe´riques, ou d’ondes
de´terministes engendre´es par le flux et reflux de la mare´e barotrope sur les reliefs sous-marin.
Pour ce dernier cas, une partie de l’e´nergie de la mare´e barotrope est transmise aux ondes
internes de mare´e (mare´e barocline). Les mare´es baroclines sont de meˆme pe´riode que la mare´e
de surface qui les engendre. Elles ont une signature spectrale bien de´finie qui vient comple´ter
le spectre de GM. Les mare´es baroclines ou internes sont particulie`rement intenses pre`s des
zones de ge´ne´ration comme par exemple les dorsales oce´aniques et les talus continentaux mais
aussi les re´gions de bathyme´trie complexe comme celle du sud-ouest Pacifique. Elles peuvent
induire des de´placements verticaux jusqu’a` 100 m et plus. Nous allons dans la suite porter notre
attention particulie`rement sur les ondes internes de mare´e encore appele´es mare´e barocline ou
mare´e interne.
Niwa and Hibiya (2001) dans leur travail pionnier de mode´lisation global de la mare´e interne
a` partir d’un mode`le OGCM incluant le forc¸age de la mare´e barotrope M2 ont obtenu une carte
de la distribution d’e´nergie associe´e a` la mare´e barocline M2 pour l’oce´an Pacifique. Ils montrent
que la ge´ne´ration de la mare´e interne est principalement associe´e aux e´ve´nements bathyme´triques
des re´gions ouest et central du Pacifique. Le taux de conversion barotrope/barocline dans ces
re´gions est estime´ a` 285 GW, soit 84 % du taux de conversion estime´ sur l’ensemble du Pacifique.
Parmi ces re´gions cle´s, la re´gion Indone´sienne est la plus active avec 85 GW, les re´gions de la mer
de Chine et des ıˆles Salomon apparaissent comme les deux autres re´gions les plus importantes
avec un taux de conversion de 40 GW chacune (Fig.3.14).
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Figure 3.13 – a) Profil vertical de la fre´quence de Brunt-Va¨isa¨la¨ a` 25.5°N/195°E. Structure verticale des
quatre premiers modes baroclines pour la vitesse verticale (b), pour les vitesses horizontales et la pression
(c).
Figure 3.14 – Taux de conversion de mare´e barotrope M2 en mare´e barocline telle que pre´dit par un
mode`le. Le taux est inte´gre´ sur la verticale. Source :Niwa and Hibiya (2001)
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3.3 Turbulence et Ondes dans les Tropiques :
La turbulence ge´ostrophique est particulie`rement adapte´e aux moyennes latitudes tandis
que la re´gion e´quatoriale est domine´e par les ondes longues plane´taires. Le reste de la zone
tropicale se pose comme une re´gion de transition entre ces deux re´gimes bien distincts. Le
re´gime de turbulence met en avant une dynamique non line´aire avec des structures me´soe´chelles
isotropes, le re´gime des ondes est associe´ a` une dynamique line´aire anisotropes et des structures
me´so e´chelles qui sont davantage isotrope. Theiss (2004) revisite la turbulence ge´ostrophique
en inte´grant la variation en latitude du rayon de de´formation de Rossby. Il de´finit une latitude
critique au-dessus de laquelle des vortex isotropes dominent et en dessous de laquelle des jets
zonaux alterne´s peuvent se former. Il montre que les ondes de Rossby peuvent engendrer des jets
seulement si r=Rd/Rh> 1. Le rapport r peut-eˆtre vu comme une mesure du degre´ d’anisotropie.
A l’e´quateur ou` r=∞ le degre´ d’anisotropie est maximal. Il de´croˆıt avec la latitude. A la latitude
critique ou` r=1, la turbulence ge´ostrophique devient isotrope.
Une autre approche pour distinguer un re´gime non line´aire d’un re´gime line´aire consiste a`
utiliser le parame`tre de non line´arite´ r=Urms/c ou` Urms est la RMS de l’EKE et c la vitesse de
phase (Chelton et al., 2011, 2007). Si r >1, c’est a` dire si la vitesse intrinse`que (de rotation)
des tourbillons est supe´rieure a` leur vitesse de translation alors les tourbillons sont line´aires. Ils
sont de ce fait capables de capturer puis d’advecter une masse d’eau et donc de jouer un roˆle
important dans le me´lange des masses d’eaux oce´aniques. Si r < 1, les structures me´so-e´chelles ne
sont pas ferme´es et ressemblent davantage a` des ondes. Une fois de plus r=1 de´finit une latitude
critique qui se´pare une dynamique domine´e par un re´gime turbulent isotrope d’une dynamique
domine´e par un re´gime line´aire anisotrope. La figure 3.15 tire´e de Chelton et al. (2011) montre
combien les tropiques sont une re´gion de dynamique faiblement non line´aire.
Figure 3.15 – Parame`tre de non line´arite´ calcule´ a` partir de la vitesse zonale et de la vitesse de phase.
Source : Chelton et al. (2011)
En fait, ces 2 approches sont e´quivalentes (r=Rh/Rd=Urms/c). Nous montrons ce parame`tre
de non line´arite´ calcule´ dans le Pacifique en fonction de la latitude par Klocker and Abernathey
(2014). La latitude critique y est de´finie autour de 18° (Fig.3.16).
La domination de la dynamique line´aire dans les tropiques est e´galement mise en avant
par Tulloch et al. (2009) dans leur analyse des vitesses de propagation estime´es a` partir de
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Figure 3.16 – a) Rapport r entre l’e´chelle de Rhines et le rayon de de´formation de Rossby. r<1 indique
les re´gions domine´es par les ondes de Rossby. b) Nombre de tourbillons observe´s par surface de 1°. c)
Diame`tre des tourbillons calcule´ empiriquement (rouge) et observe´ (vert), e´chelles de Rhines (bleu) et
rayon de de´formation de Rossby (noir). Source : Klocker and Abernathey (2014)
l’altime´trie. Ils montrent qu’aux basses latitudes, les vitesses de propagation de l’altime´trie
correspondent bien a` la relation de dispersion des ondes de Rossby mais ceci pour les longueurs
d’onde supe´rieures a` 600 km (e´quivalent a` l’e´chelle de Rhines). Aux basses latitudes, les e´chelles
de la turbulence et celles des ondes de Rossby se superposent et les transferts d’e´nergie par
instabilite´ barocline vont ge´ne´rer des ondes, la cascade d’e´nergie se termine. Tulloch et al. (2009)
illustrent leur argument par la figure 3.17 que nous avons repris. Elle repre´sente des courbes de
dispersion des ondes de Rossby a` diffe´rentes latitudes et celles associe´es a` la turbulence en
conside´rant diffe´rentes vitesses caracte´ristiques. On observe qu’a` 10°S, les courbes de dispersion
des ondes et de la turbulence s’intersectent a` relativement courtes longueurs d’onde indiquant
la dominance des ondes pour les plus grandes longueurs d’onde. Cet e´tat contraste avec celui
a` 30°S ou` les courbes ne se croisent et sugge`re ainsi le de´veloppement de la turbulence sans
possibilite´ de ge´ne´ration d’ondes de Rossby. D’apre`s Tulloch et al. (2009), la transition entre
une dynamique domine´e par les ondes et une domine´e par la turbulence se fait autour de ± 25°.
Si les longueurs d’onde > 600 km sont domine´es par une dynamique line´aire, Ubelmann and
Fu (2011) montrent l’activite´ tourbillonnaire dans le Pacifique tropical avec une grande varie´te´
de tourbillons dont les tailles varient de 100 a` 500 km. La description de cette me´so-e´chelle
tropicale sera de nouveau discute´e au chapitre 4.
Les diffe´rences en terme de turbulence entre les hautes et basses latitudes sont illustre´es a`
l’aide de l’altime´trie ou de mode`les par Scott and Wang (2005) et Wang et al. (2015). Ils montrent
a` partir des spectres en flux d’e´nergie un de´calage de l’e´chelle d’injection (Linj ) vers les petits
nombres d’onde (grandes longueurs d’ondes) quand on s’approche de l’e´quateur. Les e´chelles
d’injections sont de l’ordre de 200 km a` 15°S et de 100 km a` 55°S. Aux moyennes latitudes Linj
est en accord avec les e´chelles associe´es aux instabilite´s baroclines (Lbci). Dans les tropiques par
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Figure 3.17 – Relations de dispersion pour les vitesses de phase ajuste´es en fonction de la longueur
d’onde zonale (avec nombre d’onde me´ridienne l=0) a` trois latitudes du Pacifique Sud (10°,20° et 30°S).
Les relations sont compare´es a` ωt = kut pour ut= 5 et 10 cm–1 (en pointille´s). Source : Tulloch et al.
(2009)
contre, Lbci est nettement supe´rieur a` Linj (Fig.3.18). Les instabilite´s baroclines ne sont plus
de`s lors les seules sources de forc¸age de la cascade inverse. Les instabilite´s barotropes deviennent
de plus en plus pre´ponde´rantes lorsque l’on se rapproche de l’e´quateur puisque les instabilite´s
baroclines ne peuvent exister.
L’amplitude du flux d’e´nergie est faible dans les tropiques compare´ aux autres re´gions malgre´
un fort signal en EKE (Wang et al., 2015). Cela argumente le fait que la plupart du signal me´so
e´chelle dans les tropiques est sous forme d’ondes de Rossby et non de tourbillons puisque le
spectre du flux d’e´nergie traduit le roˆle des non line´arite´s.
La dynamique faiblement non line´aire des tropiques traduit des structures me´soe´chelles ani-
sotropes. Le degre´ d’anisotropie augmente vers l’e´quateur avec des tourbillons de´forme´s dans
la direction zonale (Eden, 2007). Cette anisotropie a e´te´ mise en e´vidence a` l’e´chelle globale au
travers des donne´es altime´triques et des mode`les (Scott et al., 2008; Stewart et al., 2015). Elle
est clairement visible sur la figure 3.19 dans la re´gion 10°N-10°S qui montre l’influence de la
dynamique e´quatoriale.
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Figure 3.18 – A gauche : Flux d’e´nergie a` diffe´rentes latitudes (de haut en bas : 15°, 25°, 35°, 45°, 55°S)
, l’e´chelle d’injection est de´cale´e vers des petits nombres d’ondes proche de l’e´quateur (cadre du haut).
A droite, moyenne zonale de diffe´rentes e´chelles caracte´ristique de la turbulence dont l’e´chelle d’arreˆt de
la cascade inverse (vert), l’e´chelle d’instabilite´ barocline ( rouge), l’e´chelle d’injection (pointille´s bleu).
Source : Scott and Wang (2005) et Wang et al. (2015) respectivement.
Figure 3.19 – Distribution spatiale du degre´ d’anisotropie (rapport entre L la portion d’e´nergie associe´e
a` l’anisotropie et K l’e´nergie cine´tique tourbillonnaire). Source : Stewart et al. (2015)
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Pour illustrer de manie`re synthe´tique comment les tropiques se distinguent des autres milieux,
Klocker et al. (2016) analysent la turbulence ge´ostrophique a` l’aide d’un diagramme a` deux
dimensions fonction de l’e´chelle caracte´ristique des tourbillons et du parame`tre de non line´arite´
(r). Cela leur permet de diffe´rencier diffe´rents re´gimes dynamiques :
1 Line´aire/non line´aire (transition trait rose, r=1)
2 Rotation/stratification (transition trait vert, Bu=1)
3 Ondes de Rossby/turbulence (transition trait noir, Rhi=1)
La re´gion tropicale se distingue par son coˆte´ line´aire r<1, un effet de la stratification dominant
et des e´chelles de tourbillons observe´es qui co¨ıncident avec l’e´chelle de Rhines indiquant une
transition entre tourbillons/ondes et la possibilite´ de formation de jets zonaux.
Figure 3.20 – Sche´ma re´capitulatif des caracte´ristiques des re´gimes de turbulence ge´ostrophique. Les
axes correspondent au parame`tre r (abscisse) et au rapport entre la taille du tourbillon et le rayon de
de´formation (ordonne´). Source : Klocker et al. (2016)
Cette section montre combien la dynamique turbulente a` me´so-e´chelle (50 a` 1000 km) est
assez complexe dans les tropiques. Si la bande e´quatoriale est domine´e par les processus line´aires,
il y a une se´rie de jets zonaux e´nerge´tiques avec des instabilite´s de grande amplitude (TIWs et
TIVs) et une transition vers des tourbillons non-line´aires vers 10-20° latitude. Dans la suite de la
the`se, je vais explorer comment cette dynamique tropicale est repre´sente´e en terme spectrale et
quelle est sa signature en altime´trie. Mais avant cela, je pre´sente les observations altime´triques
et in-situ, et les diffe´rents mode`les utilise´s dans cette the`se.
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4.1 Des Donne´es In Situ
L’exploration de l’oce´an au de´but du XIV ie`me sie`cle a e´te´ motive´e par des arguments
autres que scientifiques. L’argument commercial a cependant joue´ un roˆle inattendu dans la
connaissance de la circulation oce´anique de surface. Les navigateurs Portugais, rejoints plus
tard par les Espagnols se sont lance´s a` l’assaut de nouvelles routes maritimes vers l’Inde et la
Chine. Au Cours de leurs expe´ditions, ils ne se sont pas laisse´s emporte´s par la ”saveur des e´pices”
au contraire, ils ont su donner une orientation scientifique a` leur voyage en cartographiant les
coˆtes Africaines, les ıˆles cara¨ıbes et les coˆtes Ame´ricaines. Dans les journaux de bords de ces
expe´ditions, on retrouve des notes sur le comportement de l’oce´an. Il a fallu tout de meˆme
attendre encore quelques sie`cles avant que des cartes re´alistes de circulation oce´anique ne soient
dresse´es (Fig.4.1).
Les premie`res mesures de courant oce´anique ont e´te´ obtenu a` partir de la de´rive des navires.
Elles ont notamment servi a` e´laborer la premie`re carte du Gulf Stream publie´e par Benjamin
Franklin en 1777. L’US Navy rassembla de nombreuses mesures et e´tablit en 1943 une carte
relativement bien de´taille´e de la circulation de surface des trois oce´ans (cours de Master OPA
2013). Toutefois, a` cette e´poque, l’oce´an est encore traite´ comme un syste`me bidimensionnel fige´
dans le temps.
Figure 4.1 – Carte historique de circulation oce´anique. A gauche premie`re carte du Gulf stream dresse´e
par Benjamin Franklin, a` droite les principaux courants marins en 1943. Source : Web
L’ave`nement de nouvelles technologies de communication, notamment la transmission a` dis-
tance va offrir la possibilite´ d’e´tudier les variations temporelles de l’oce´an. Mieux encore, elle
va e´norme´ment contribuer au de´veloppement de nouveaux instruments d’observations in situ
(boue´es, mouillages, mare´graphes, flotteurs, planeurs sous-marin). Les observations in-situ a`
me´so-e´chelle ont commence´ dans les anne´es 1970s. Richman et al. (1977) utilisent les donne´es
de tempe´rature et de courantome`tre de l’expe´rience MODE pour de´terminer les e´chelles de lon-
gueur et e´lucider la dynamique des remous. Mcwilliams et al. (1986) et Hua et al. (1986) utilisent
les donne´es des compteurs de courant de l’expe´rience de Dynamique Locale POLYMODE pour
estimer statistiquement les fonctions du courant a` diffe´rentes profondeurs afin d’observer la struc-
ture tourbillonnaire spatiale et verticale. Mercier and De Verdie´re (1985) utilisent l’expe´rience
Tourbillon pour mesurer la variabilite´ des tourbillons. Ces expe´riences ont fourni certaines des
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premie`res estimations des caracte´ristiques de me´so-e´chelle ainsi que des informations pre´cieuses
sur les processus dynamiques.
Des grands programmes d’observation vont voir le jour pour un suivi des conditions oce´a-
niques globales ou a` l’e´chelle d’un bassin (Atlantique, Pacifique). On peut citer par exemple
le programme TOGA (Tropical Ocean Global Atmosphere) dans le Pacifique tropical, le pro-
gramme PIRATA dans l’Atlantique tropical et les programmes a` l’e´chelle globale de WOCE et
CLIVAR.
Le Pacifique tropical devient un grand chantier d’observations in situ a` partir du programme
TOGA. Motive´e par la compre´hension et la pre´vision d’ENSO, TOGA a dure´e de 1985 a` 1995
(McPhaden et al., 1998). Son re´seau d’observation in situ comprenait (Fig.4.2) :
I Un re´seau XBT et de thermosalinographes sur navires marchands de´die´ a` la tempe´-
rature et la salinite´.
I Des mare´graphes mesurant les variations du niveau de la mer en plein oce´an.
I Un re´seau de boue´es de´rivantes dont l’analyse des trajectoires renseigne sur le cou-
rant superficiel.
I Le re´seau de mouillage (boue´es ancre´es) TAO. Plus de 70 boue´es Atlas ont e´te´
de´ploye´es entre 10°S-10°N. Elles e´taient utilise´es pour observer entre autre l’e´volution
du sous courant en vitesse et profondeur (Merle, 2006).
Figure 4.2 – Dispositif d’observation de la l’oce´an Pacifique au cours du programme
TOGA.Source : :http ://www.cnrs.fr/cw/dossiers/dosclim1/rechfran/4theme/roledeLocean/gdimghtml/3
fig3p26III.html
TOGA a e´te´ un exemple d’utilisation conjointe de mesures in situ, d’observations spatiales et
d’expe´riences de mode´lisation. Il a favorise´ l’e´closion de la mode´lisation nume´rique en oce´anogra-
phie et les syste`mes de pre´vision d’ENSO. L’exemple ci-dessous montre le succe`s du monitoring
de l’e´ve´nement ENSO 1997-1998 a` partir du re´seau de mouillages TAO (Fig.4.2. On voit tre`s
bien les coups de vent d’ouest qui vont ge´ne´rer des ondes de Kelvin a` l’origine de l’e´ve´nement
El Nin˜o ; le de´placement du re´servoir d’eaux chaudes avec les anomalies positives de SST et
l’approfondissement de la thermocline dans le Pacifique central-est.
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Figure 4.3 – Anomalie de vent de surface (a` gauche), de tempe´rature de surface (au milieu) et de la
profondeur de l’isotherme 20°C (a` droite) calcule´ a` partir de donne´es TAO mesure´ sur la bande 2°S-2°N .
Actuellement, le re´seau de mouillages de TOGA est en train d’eˆtre repense´ au regard des
connaissances acquises, des nouvelles technologies et des nouveaux challenges. Le nouveau projet
porte le nom TPOS2020.
Les interactions entre tropiques et subtropiques et leurs influences sur la modulation de´cen-
nale d’ENSO ont amene´ a` des programmes plus re´gionaux comme le programme SPICE (South
PacifIc Climate Experiment) mene´ sous l’e´gide de CLIVAR depuis 2007 (http ://www.clivar.org/clivar-
panels/pacific/spice). SPICE est de´die´ a` l’observation, la mode´lisation et la compre´hension du
Pacifique sud-ouest dans :
? La modulation grande e´chelle/basse fre´quence du climat de la mer de Tasman a` l’e´quateur
? Les diagnostiques re´gionaux de signaux climatiques pour l’aide aux populations locales.
Les efforts sont concentre´s dans la mise en place d’un programme d’observation et de plate-
formes de mode´lisation haute re´solution pour aborder les 4 grandes questions de SPICE re´sume´es
sur la figure 4.4. La partie qui concerne les courants de bord ouest dans la partie nord de la mer
de Corail (North Coral Sea, WBC and Straits) concerne principalement la circulation en mer
des Salomon avec l’estimation des transports des eaux transitant en mer des Salomon et de leur
variabilite´. Jusqu’alors, seules de rares mesures avaient e´te´ effectue´es. Les expe´ditions WEPOC
I et II de juin-aouˆt 1985 et janvier-fe´vrier 1986, respectivement, avaient permis le de´ploiement
de mouillages au de´troit de Vitiaz. Elles ont servi a` faire les premie`res estimations de transport
et a` de´crire pour la premie`re fois l’e´tat moyen, le cycle saisonnier du NGCU (Lindstrom et al.,
1990, 1987). Fort de cette expe´rience fructueuse, cinq autres mouillages ont e´te´ de´ploye´s de
Mars 1992 a` Mars 1993 dans le de´troit de Vitiaz au cours du programme WOCE (Murray et al.,
1995). Leurs analyses confirment les observations de Lindstrom et al. (1990) avec un transport
du NGCU de l’ordre de 15 Sv. La place centrale qu’occupe la mer des Salomon dans le transit
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des eaux subtropicale vers l’e´quateur a conduit au rede´ploiement de mouillages dans le cadre
du projet SPICE (Ganachaud et al., 2014, voir chapitre 5). A coˆte´ de cet effort d’observation,
SPICE a permis le de´veloppement de mode´lisation re´gionale de la mer des Salomon avec les
travaux de Melet et al. (2010, 2013, 2011) et Djath et al. (2014b). Les simulations que nous
avons analyse´es dans cette the`se sont directement issues de ces diffe´rents travaux (voir chapitre
5 pour la description des simulations).
Figure 4.4 – Fiche pre´sentant le projet SPICE.
4.2 Les satellites altime´triques
Le credo ”observer d’en haut pour mieux voir et comprendre” de Jacques Merle en re´fe´rence
a` la ne´cessite´ de s’e´lever pour comprendre le monde ou` l’on vit de Socrates a pris tout son sens a`
partir des anne´es 1970 avec le lancement des missions altime´triques (GEOS-3 en 1975 suivi par
Seasat en 1978 par le NASA). Elles ont fourni pour la premie`re fois une vision synoptique de la
hauteur du niveau de la mer. Seasat e´tait le premier satellite altime´trique en bande Ku dont les
mesures ont e´te´ d’un inte´reˆt pour l’e´tude de la surface de l’oce´an Fu and Holt (1982) . Depuis,
plusieurs autres missions altime´triques, avec une pre´cision de mesure de plus en plus accrue,
ont e´te´ lance´es : GEOSAT (1986-1989), ERS-1 et -2 et Envisat (1991 a` 2012), Topex-Poseidon
(1992-2006) suivi par Jason-1,-2 et -3 (2001 a` aujourd’hui). En 2013, l’altime`tre Saral/AltiKa en
bande-Ka a e´te´ lance´. Saral se distingue par une re´solution plus fine de sa mesure au sol (Verron
et al., 2015). Ces missions dites  conventionnelles ont e´te´ suivies par Cryosat-2 en 2010 et
Sentinel-3A et B (en 2016 et 2018) avec un fonctionnement en mode SAR (radar d’ouverture
de synthe`se) et une re´solution encore plus fine. Les missions altime´triques actuelles fournissent
des informations 1D le long de la trace du satellite. En 2021, la mission SWOT va re´volutionner
l’altime´trie en fournissant des images 2D du niveau de la mer. Pour ma the`se, je me suis concentre´
sur les altime`tres conventionnels de Topex/Pose´idon, Jason-2 et Saral/AltiKa. Le principe
de mesure des altime`tres radar conventionnels est de´crit ci-dessous. Pour une description plus
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comple`te, voir Chelton et al. (2001) ou voir Escudier dans Stammer and Cazenave (2017)
4.2.1 Principe de la mesure altime´trique  conventionnelle  :
L’altime`tre radar mesure la distance R entre la surface de l’oce´an et le satellite place´ a`
l’altitude H par rapport a` l’ellipso¨ıde de re´fe´rence (voir Fig.4.5). Le niveau de la mer (SSH sur la
figure 4.5) est alors la diffe´rence entre H et R (SSH=H-R). Toutefois, la valeur de la SSH issue
de cette diffe´rence ne repre´sente pas uniquement les variations oce´aniques. La SSH se compose
de deux termes : un terme ge´ophysique relatif au ge´o¨ıde et, un terme oce´anographique : la
topographie dynamique, relatif a` la circulation oce´anique.
- La hauteur du ge´o¨ıde (geoid sur la figure 4.5 ) :
Elle correspond a` la topographie ge´ode´sique de l’oce´an. C’est la hauteur qu’aurait l’oce´an
au repos (sans les effets de vents, de mare´es, de courants, de la tempe´rature). Le ge´o¨ıde suit
une surface isopotentielle, sa forme non identique a` l’ellipso¨ıde te´moigne de la re´partition non
homoge`ne des masses sur la terre. Le de´but de l’e`re de l’altime´trie a aussi e´te´ marque´ par une
course militaire et civile vers la connaissance du ge´o¨ıde. Aujourd’hui, le ge´o¨ıde est de´crit avec
les donne´es combine´es de l’altime´trie, de la gravime´trie (Castruccio, 2006, exemple de la mission
grace) et des donne´es de navires. Le ge´o¨ıde varie de + /- 100 m sur la surface de la Terre, et
meˆme avec les ge´o¨ıdes les plus pre´cis d’aujourd’hui, il reste des erreurs conse´quentes (plusieurs
cm) aux e´chelles spatiales < 100 km. Les erreurs de mesure sur le ge´o¨ıde impactent directement
sur l’estimation de la SSH a` petite e´chelle. Toutefois, les variations temporelles du ge´o¨ıde sont
lentes compare´es aux variations oce´aniques ”rapides”. On peut s’affranchir de la connaissance
parfaite du ge´o¨ıde en utilisant le fait que les satellites e´voluent sur une orbite re´pe´titive. Il est
alors possible de moyenner la SSH dans le temps et d’en de´duire sa partie stationnaire note´e
MSSH sur la figure 4.5. La MSSH combine a` la fois la hauteur du ge´o¨ıde et la surface moyenne
dynamique (MDT). Ainsi, en soustrayant la MSSH de la SSH, on enle`ve : le ge´o¨ıde et ses erreurs,
les erreurs moyennes de la mesure et des corrections, ainsi que la circulation moyenne oce´anique.
Beaucoup des applications altime´triques en oce´anographie, y compris dans cette the`se, utilisent
les variations du signal, plutoˆt que le signal absolu.
- La topographie dynamique (DT) : La topographie dynamique est la part de la SSH
associe´e au champ de pression de surface qui est relie´ a` la circulation ge´ostrophique. Cette com-
posante oce´anique se compose d’une partie moyenne (MDT) et d’une partie variable : l’anomalie
du niveau de la mer (sea level anomaly, SLA). Comme mentionne´ au-dessus, le fait de retirer la
MSSH a` la SSH re´duit le signal altime´trique a` la SLA.
4.2.2 Les sources d’erreurs
Les altime`tres embarque´s e´mettent des ondes e´lectromagne´tiques en bandes Ka, Ku et C
principalement. La distance R est obtenue de la mesure pre´cise du temps aller-retour des ondes
radar e´mises. Malheureusement, ces ondes subissent de la dispersion (plus pour les mesures en
bande Ku) a` la traverse´e de l’ionosphe`re et sont ralenties par la masse et la vapeur d’eau dans
la troposphe`re Chelton et al. (2001). Le retard dans la propagation de l’onde se convertit en une
erreur de mesure de R, de plusieurs cm (jusqu’au 2m pour le retard a` travers la troposphe`re
se`che, Chelton, 2001). La mesure altime´trique est aussi biaise´e par la dispersion sur les creˆtes
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Figure 4.5 – Principe de l’altime´trie. Source : Castruccio (2006)
des vagues (Gaspar et al., 1994). Des protocoles de corrections sont applique´s pour palier au
mieux a` ces imperfections. Pour plus de de´tails sur les corrections, vous pouvez vous re´fe´rer au
manuel d’utilisation des donne´es. Il est disponible pour chaque mission altime´trique sur le site
internet : https ://www.aviso.altimetry.fr/
Les sources d’erreurs dans le signal altime´trique ne sont pas seulement lie´es a` la propaga-
tion de l’onde dans l’atmosphe`re. Une erreur dans l’estimation du positionnement du satellite
sur son orbite (altitude H) contamine directement l’estimation de la SSH. Les missions alti-
me´triques d’aujourd’hui utilisent des mode`les d’orbites sophistique´s, et souvent 3 syste`mes de
positionnement (GPS, stations Laser et suivi Doppler DORIS).
Une autre source d’erreur est le bruit instrumental qui se manifeste par un spectre blanc aux
petites e´chelles spatiales (∼ < 30 km en longueur d’onde). Pour un radar conventionnel, ce bruit
est caracte´rise´ par plusieurs sources (Escudier dans Stammer and Cazenave 2017) : pointage de
l’antenne ; parame`tres instrumentaux a` bord ; parame`tres lie´s aux algorithmes de traitement au
sol ; distribution non-homoge`ne des conditions ge´ophysiques dans la tache au sol (vagues, vent,
cellules de pluie, etc). C’est complique´ ! De plus, chaque mission inte`gre le signal et le bruit
dans l’e´cho de retour a` partir d’une tache au sol diffe´rente (380 km2 pour Topex ; 287 km2 pour
Jason-1 et Jason-2, et seulement 100 km2 pour Saral/AltiKa). Par exemple, les erreurs lie´es a` la
non-homoge´ne´ite´ des signaux ge´ophysiques dans la tache au sol sont beaucoup plus grandes pour
Topex que pour Saral. Une analyse spectrale le long de la trace va re´ve´ler un bruit blanc plus
haut pour Topex que pour Saral, polluant le signal pour des longueurs d’onde allant jusqu’au 70
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km pour Topex, et jusqu’au 30-40 km pour Saral en moyenne (Dufau et al., 2016). A moyenne
et grande e´chelle, le signal est bruite´ par les processus oce´aniques mal re´solus par la fre´quence
d’e´chantillonnage de l’altime´trie (entre 10 et 35 jours, selon la mission). Il s’agit entre autre de
la mare´e et de la haute fre´quence atmosphe´rique.
4.2.3 Les signaux haute-fre´quence
Le signal altime´trique que l’on e´tudie est en re´alite´ une moyenne de plusieurs impulsions
e´mises en une seconde par l’altime`tre. L’altime`tre vol a` 7 km/sec (420 km/min ; 25200 km/hr)
et effectue ainsi un e´chantillonnage tre`s rapide du niveau de la mer. Chaque mesure refle`te aussi
bien les variations basse que haute fre´quence du niveau de la mer. La re´pe´titivite´ de l’orbite du
satellite (10 jours pour Topex, Jason, et 35 jours pour Saral, ERS, ENVISAT) induit un aliasing
des signaux haute fre´quence sur les plus basses fre´quences car le temps que met le satellite pour
repasser au meˆme point est trop long pour e´chantillonner correctement ces signaux. Il est donc
important de pouvoir corriger le signal altime´trique de ces signaux haute-fre´quence.
Une premie`re signature haute fre´quence dans le signal altime´trique est associe´e aux variations
de pression atmosphe´rique a` la surface de l’oce´an. Elle impacte le niveau de la mer par le biais de
l’effet barome`tre inverse (1 cm de changement en SSH pour 1 mbar de pression atmosphe´rique).
Ce signal est bien corrige´ avec un mode`le de la pression atmosphe´rique. En plus, les vents
et la pression atmosphe´rique ge´ne`rent les ondes barotropes oce´aniques rapides qui sont mal-
e´chantillonne´es par le passage des altime`tres chaque 10 ou 35 jours. Sans correction, les donne´es
altime´triques montrent une forme de battement de SSH a` grande e´chelle de plusieurs cm. Ces
anomalies lie´es aux mouvements rapides mal-re´solus avec une pe´riode < 20 jours sont corrige´es
par l’application du mode`le barotrope MOG2D, force´ par les vents et pressions atmosphe´riques
(Mode`le d’Onde de Gravite´ 2D, Carre`re and Lyard 2003)
Un autre signal haute-fre´quence est celui associe´ aux mare´es. L’effet total de la mare´e sur le
niveau de la mer est une combinaison de la mare´e oce´anique, des effets de charge, de la ”solid
Earth tide” et de la mare´e polaire. Les trois premie`res composantes sont des effets direct ou
indirect du forc¸age gravitationnel de la lune et du soleil tandis que la mare´e polaire est lie´e a`
la rotation de la terre (Chelton et al., 2001). Le signal le plus important est celui de la mare´e
oce´anique qui se de´compose entre mare´e barotrope et mare´e barocline (ondes internes de mare´e),
la mare´e barotrope e´tant de loin le signal majoritaire. La mare´e est ine´vitablement aliase´e par
la mesure altime´trique, des tableaux existent indiquant les fre´quences d’aliasing des diffe´rents
ondes de la mare´e, ceci pour chaque mission altime´trique (Ray and Zaron, 2016). Par exemple,
l’aliasing de la mare´e M2 se traduit pour une orbite comme celle de TOPEX/Poseidon par un
pic de variabilite´ a` 60 jours.
Des mode`les de mare´e tel FES (Finite Element Solution ; Lyard et al. (2006)) et GOT4.8
(Ray, 1999) sont utilise´s pour soustraire la mare´e oce´anique barotrope du niveau de la mer
altime´trique. Ils corrigent la part pre´dictible de la mare´e barotrope. Stammer et al. (2014)
ont analyse´ plusieurs mode`les globaux de mare´e et les ont valide´s avec les mare´graphes. Ils
trouvent que les erreurs des mode`les globaux sont relativement faibles dans l’oce´an profond, mais
augmentent de plusieurs cm en r.m.s en approchant les coˆtes, les ıˆles, et aux hautes latitudes >
66° ou` il y a moins de donne´es altime´triques. Pour nos e´tudes dans les tropiques, ces mode`les
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barotropes de FES ou GOT sont relativement pre´cis. Nous allons regarder ces mare´es barotropes
dans la re´gion de la mer de Salomon au chapitre 8.
L’e´tude de la me´so et sous me´so-e´chelle a` partir des donne´es altime´triques de SSH ne´cessite
e´galement que la mare´e barocline soit extraite de la mesure. La question est au centre des
interrogations actuelles dans la communaute´ surtout dans l’optique de la prochaine mission
SWOT. Nous apportons notre contribution a` cette taˆche aux chapitres 7 et 8 de cette the`se avec
un focus sur la mer des Salomon. Nous revenons aussi dans ces travaux sur l’e´pineux proble`me
de la se´paration des mare´es barotrope et barocline.
4.2.4 La mission SWOT
Avec la prochaine mission altime´trique SWOT, dont le lancement est pre´vu pour Octobre
2021, les limites actuelles de l’altime´trie pour l’observation des petites structures oce´aniques de-
vraient eˆtre de´passe´es. J’ai introduit cette sous-section afin de rappeler les changements attendus
a` partir de cette mission innovatrice.
SWOT sera dote´ de deux antennes (d’e´mission/re´ception) radar interfe´rome´triques KaRIn
(Ka Radar INterfe´rome`tre, voir Rodriguez dans Stammer and Cazenave 2017) fixe´es aux extre´-
mite´s d’un maˆt de 10m (Fig.4.6). Chaque antenne sera capable d’effectuer une mesure le long
d’une fauche´e large de 60 km. Un altime`tre classique e´mettant en bande Ku/C est place´ entre les
deux antennes. Son roˆle est double : comple´ter la mesure avec une observation au Nadir, calibrer
les mesures Karin aux e´chelles > 150 km et aider a` la correction ionosphe´rique. Au final SWOT
donnera une topographie 2D du niveau de la mer avec une re´solution spatiale de l’ordre d’une
vingtaine de km. La pre´cision de SWOT sera variable dans l’espace et le temps et de´pendante
notamment des conditions de vagues. Avec le recouvrement des fauche´es de SWOT, une carte
comple`te de l’oce´an sera remplie (comple`te) environ tous les 10 jours. La re´pe´titivite´ exacte de
SWOT est de 21 jours.
La premie`re phase de la mission se de´roulera sur une orbite journalie`re pendant 90 jours. Ce
sera l’occasion d’apprendre davantage sur la mare´e interne dans l’oce´an et aussi l’opportunite´ de
faire le point sur les techniques de se´paration entre ondes et turbulence. SWOT est la premie`re
mission altime´trique pour laquelle l’accent est re´ellement mis sur la re´solution spatiale (Fu and
Ferrari, 2008, Morrow dans Stammer and Cazenave 2017)
Le principe de mesure de l’altime`tre SWOT est comple`tement diffe´rent d’un altime`tre conven-
tionnel(Fig.4.6). SWOT va utiliser une analyse d’ouverture de synthe`se dans la direction along-
track (SAR processing). Mais surtout chaque signal e´mit sur un angle de Θ ∼4° perpendiculaire
a` la trace du satellite sera re´ceptionne´ par 2 antennes se´pare´es par une distance, B de 10 m. Sur
la figure, r1 et r2 sont les distances parcourues par les ondes e´lectromagne´tiques re´ceptionne´es
par chaque antenne. La SSH se de´duit en fonction de r1 et de l’angle de vise´e par la relation :
SSH = H – r1 cos(Θ) avec Θ l
′ange de visée (4.1)
C’est simple mais l’angle de vise´e n’est pas bien contraint. C’est la diffe´rence de phase des
signaux de retour a` chaque antenne qui permet de construire les interfe´rogrammes en 2D de
la cohe´rence et de la phase, et puis avec des techniques de reconstruction assez complexes, de
reconstruire les images 2D de SSH. SWOT va fournir des cartes de SSH a` 2 km de re´solution a`
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Figure 4.6 – Satellite altime´trique SWOT (a` gauche). Principe de la mesure interfe´rome´trique large
fauche´e (a` droite).
travers chaque fauche´e, avec un niveau de bruit d’un ordre de grandeur plus petit que celui des
altime`tres conventionnels (Rodriguez dans Stammer and Cazenave 2017).
Avant le lancement de SWOT, notre meilleure compre´hension de l’observabilite´ de la mesure
SWOT dans les tropiques sera de´rive´ des analyses altime´triques le long des traces (alongtrack),
comple´te´es par les analyses de mode`les a` diffe´rentes re´solutions incluant ou non la mare´e pour
comprendre la physique contenue dans les signaux altime´triques. Ces travaux font l’objet d’un
article publie´ et inclue au chapitre 7.
4.3 Altime´trie : observation des ondes et de la meso et sub-
me´so-e´chelle dans les tropiques
L’altime´trie satellitaire a re´volutionne´ notre vision et compre´hension de l’oce´an en donnant
acce`s a` une description a` l’e´chelle globale de la variabilite´ du niveau de la mer et de la circu-
lation de surface. Elle a permis pour la premie`re fois d’acce´der au niveau moyen des mers et
de montrer l’augmentation de la monte´e du niveau de la mer des dernie`res de´cennies due aux
activite´s anthropiques ; de mettre en e´vidence les ondes de Rossby ; la variabilite´ basse fre´quence
de l’oce´an, notamment en documentant les e´ve´nements ENSO (Cazenave, 2004; Fu et al., 2010;
Picaut and Busalacchi, 2001). Dans cette section, je vais pre´senter succinctement l’apport de l’al-
time´trie pour la compre´hension de la dynamique oce´anique, notamment en terme de dynamique
tropicale et de dynamique me´so et sous me´soe´chelle.
4.3.1 les ondes
L’arrive´e des satellites altime´triques a co¨ıncide´ avec une pe´riode chaude du Pacifique tropical
qui s’est solde´e par l’ENSO extraordinaire de 1997-1998. L’altime´trie en conjonction avec d’autres
observations s’est re´ve´le´e une source majeure pour comprendre de tel phe´nome`ne. Par exemple
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Picaut et al. (2002) a pu analyser les divers me´canismes responsables de l’intensite´ inhabituelle
du El Nin˜o de 1997 et son rapide basculement en La Nin˜a. Ce travail a de´montre´ l’importance
de l’advection de la warm pool du Pacifique ouest vers le Pacifique central, ceci en re´ponse aux
coups de vent d’ouest et du syste`me couple´ oce´an/atmosphe`re a` l’origine de re´troaction positive
responsable d’El Nin˜o. Il a aussi permis d’identifier un ensemble d’ondes de Kelvin et de Rossby
responsable de la transition soudaine en La Nin˜a au printemps 1998. Graˆce a` l’altime´trie Delcroix
et al. (2000) ont montre´ l’importance des anomalies de courants associe´es aux ondes de Kelvin et
Rossby dans le de´placement du re´servoir d’eaux chaudes lors des diffe´rents e´ve´nements ENSO.
L’observation a incite´ a` revisiter les the´ories d’ENSO existantes en incluant les re´flexions des
ondes de Kelvin en Rossby sur la frontie`re est.
Ces avance´es dans l’observation depuis l’espace de processus cle´s ont participe´ a` l’ame´lio-
ration des pre´dictions d’ENSO. Lee et al. (2000) ont de´veloppe´ une me´thode d’assimilation de
donne´es incluant altime´trie, tempe´rature de surface, vent pour ame´liorer la pre´vision d’ENSO.
Ils ont de´montre´ a` fortiori la capacite´ de leur me´thode a` pre´voir l’ENSO de 1997-1998. La longue
se´rie actuelle des observations altime´trique a` amener a` une nouvelle compre´hension de la dyna-
mique des ondes longues e´quatoriales. Par exemple, Chelton et al. (2003) ont mis en e´vidence
l’asyme´trie des ondes annuelles de Rossby en terme d’amplitude avec des amplitudes deux fois
plus importantes au nord qu’au sud. Cela va a` l’encontre de la the´orie qui mettait en avant
l’importance du premier mode me´ridien pour ces ondes de Rossby. Aussi, ils ont montre´ que
les vitesses de phase observe´es e´taient 40% plus faibles que celles pre´dites par la the´orie. Ils
ont alors propose´ une nouvelle the´orie incluant l’effet du cisaillement de courant me´ridien des
courants e´quatoriaux dans l’e´criture de la relation de dispersion. Cette nouvelle the´orie a permis
d’expliquer a` la fois, les vitesses de phase et l’asyme´trie observe´es.
4.3.2 Me´so et sous me´soe´chelle
Plusieurs documents de synthe`se ont re´ve´le´s les nombreuses e´tudes a` me´so-e´chelle issues de
l’altime´trie satellitaire (Fu et al., 2010; Le Traon and Morrow, 2001; Morrow and Le Traon, 2012,
Morrow dans Stammer and Cazenave 2017). La plupart de ces e´tudes sont base´es sur des cartes
de donne´es grille´es, qui re´solvent des processus oce´aniques avec des longueurs d’onde spatiales
de 200 km ou plus (Chelton et al., 2011). La se´rie de 20 ans des cartes de SSH et de courants
ge´ostrophiques a permis de quantifier les variations saisonnie`res et interannuelles de l’e´nergie
cine´tique globale, utilise´e comme re´fe´rence pour valider la performance et le re´alisme des mode`les
nume´riques a` re´solution tourbillonnaire. Bien que les proprie´te´s de surface des tourbillons me´so-
e´chelle soient rapidement modifie´es par les interactions air-mer, leur structure profonde est bien
capture´e en SSH. Les tourbillons peuvent eˆtre suivis avec l’altime´trie pendant des mois ou des
anne´es a` travers les bassins oce´aniques. L’altime´trie a re´ve´le´ la ge´ne´ration, la propagation et la
dissipation des grands tourbillons oce´aniques me´so-e´chelle, a` la fois dans des analyses re´gionales
et globales (Chelton et al., 2011, par exemple). La combinaison de donne´es altime´triques avec
les donne´es de traceurs ont permis d’estimer le transport late´raux tourbillonnaire de chaleur, de
sel (Dong et al., 2014; Morrow, 2004, par exemple). Les moyennes temporelles des se´ries longues
ont e´galement re´ve´le´ l’omnipre´sence de structures de type jets alterne´s dans les oce´ans globaux,
y compris les tropiques, pouvant eˆtre associe´es a` des me´andres et des fronts (Maximenko et al.,
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2008, par exemple). Des analyses d’observations satellitaires de SSH et de la tension de vent ont
re´ve´le´ une influence oce´anique persistante a` me´so-e´chelle sur les flux atmosphe´riques (Chelton
and Xie, 2010). On sait que ce couplage air-mer a` me´so-e´chelle affecte non seulement l’e´nergie
de la circulation oce´anique et la re´ponse biologique, mais aussi le climat a` plus grande e´chelle.
Les processus me´so-e´chelle et de sous-me´soe´chelle infe´rieure a` 200 km ne sont pas re´solus par
ces cartes altime´triques. Cependant, l’e´volution temporelle des courants ge´ostrophiques issue de
ces cartes peut ge´ne´rer des fronts et des filaments a` plus petite e´chelle (d’Ovidio et al., 2009;
Waugh and Abraham, 2008). En fait, les tourbillons conduisent les particules fluides dans une
e´volution complexe, de´formant le flux. Les trajectoires des particules Lagrangiennes peuvent
eˆtre cre´e´es a` partir des se´ries temporelles de cartes altime´triques et un certain nombre d’e´tudes
ont calcule´ des proprie´te´s dynamiques d’ordre supe´rieur telles que la diffusivite´ de la turbulence
(Abernathey and Marshall, 2013) ou les exposants de Lyapunov (d’Ovidio et al., 2009). Ces
trajectoires lagrangiennes conjugue´es a` des champs de traceurs grande e´chelle, comme la salinite´
de surface), permettent de construire ces champs de traceurs a` des re´solutions plus fines, y
compris dans le Pacifique tropical (Roge´ et al., 2015).
Au fur et a` mesure que le traitement altime´trique et la technologie progressent, le rapport
signal / bruit de la SSH est ame´liore´, re´ve´lant davantage de structures a` fine e´chelle dans les
donne´es le long de la trace. L’orbite re´pe´titive des satellites altime´triques permet une couverture
conjointe des spectres en nombre d’onde horizontaux et en fre´quence (Wortham, 2013). Les
spectres en nombre d’onde de SSH le long la trace ont e´te´ calcule´s a` partir de l’altime´trie
depuis Seasat au de´but des anne´es 1980 (Fu, 1983) et plus re´cemment avec Jason-1 (Xu and
Fu, 2011), Jason-2 et Saral (Dufau et al., 2016). Les pentes spectrales de Jason-1 observe´es
sur la bande de me´so-e´chelle fixe de 70 a` 250 km de longueur d’onde sont ge´ne´ralement plus
faibles que les pre´dictions de la the´orie QG de k–5 (Xu and Fu, 2011). Pourtant, la distribution
globale de la pente spectrale SSH a re´ve´le´ une forte de´pendance ge´ographique (Dufau et al.,
2016; Xu and Fu, 2011, 2012; Zhou et al., 2015), avec des valeurs faibles (k–1.5 - k–2) dans la
bande intertropicale (20°S-20°N) et dans les re´gions est des oce´ans a` basse e´nergie. Ces pentes
spectrales augmentent progressivement vers les latitudes plus e´leve´es, atteignant k–11/3 dans les
re´gions tre`s e´nerge´tiques, conforme´ment a` la the´orie SQG. Les faibles pentes spectrales peuvent
eˆtre influence´es par les ondes de gravite´ internes (IGW) du forc¸age atmosphe´rique ou de mare´e
qui peuvent dominer le signal de SSH dans les re´gions a` faible e´nergie turbulente, comme le
sugge`rent les simulations (Richman et al., 2012) ; et les observations altime´triques (Dufau et al.,
2016; Rocha et al., 2016). Une enqueˆte sur ce sujet sera au centre de la premie`re partie de ma
the`se.
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Ce travail de the`se repose majoritairement sur l’analyse de simulations nume´riques, dont l’une
globale de re´solution horizontale 1/12° e`me (donc proche de l’altime´trie alongtrack) pour l’e´tude
du Pacifique tropical et une autre re´gionale pour la mer des Salomon de plus haute re´solution
horizontale (1/36°). Une des motivations e´tant l’observabilite´ des donne´es altime´triques, les
analyses de mode`le ont e´te´ confronte´es aux observations satellites de Topex/Poseidon, Jason
2, et Saral/AltiKa. Afin de valider, certains aspects de la simulation nume´rique re´gionale j’ai
e´galement utilise´ des jeux de donne´es in situ issues de la climatologie CARS ainsi que des
mesures d’un mouillage de´ploye´ lors des campagnes PANDORA et MOORSPICE en mer des
Salomon. Ces diffe´rentes sources de donne´es sont pre´sente´es au chapitre 5. Une grande partie de
ce travail de the`se repose sur l’analyse spectrale des signaux. Si les spectres sont des analyses
statistiques couramment utilise´es, leur emploi demande toutefois des pre´cautions pour obtenir
des re´sultats physiquement repre´sentatifs du jeu de donne´es traite´es. Ainsi au lieu d’utiliser en
boˆıte noire des logiciels de calcul spectral, j’ai revisite´ les notions de spectre pour pouvoir
de´finir les conditions optimales de leur utilisation dans les tropiques. Aussi, j’ai retenu des
diffe´rentes pre´sentations effectue´es au long de ma the`se qu’il est parfois difficile de faire passer
le message sur les spectres sans une introduction sur la notion de ”spectre”. Ces arguments ont
motive´ la re´daction du chapitre 6. Il est de´die´ a` un rappel sur l’analyse spectrale, aux tests de
sensibilite´ ayant permis de de´finir une utilisation optimale des spectres dans la suite des travaux.
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5.1 Les simulations nume´riques
Les simulations nume´riques que nous utilisons ont e´te´ mises en place sur la base de la plate-
forme de mode´lisation NEMO (Nucleus for European Modelling of the Ocean) . NEMO comprend
une composante physique de l’oce´an (OPA), une composante glace de mer (LIM) et une compo-
sante bioge´ochimie marine (PISCES). Nos simulations font appel a` la composante NEMO-OPA.
Le code OPA (Madec, 2008) re´sout la partie dynamique et thermodynamique de l’oce´an que ce
soit en global ou en re´gionale. C’est un mode`le aux e´quations primitives qui peut re´soudre des
processus de l’ordre du km suivant sa re´solution. Il agit en inte´grant son syste`me d’e´quations
suivant des intervalles discrets de temps et d’espace. Ses variables sont : le champ de vitesse
tridimensionnelle, la tempe´rature, la salinite´ et le niveau de la mer. Trois points essentiels sont
a` prendre en compte :
⇒ Le choix des e´quations qui doivent repre´senter correctement la dynamique a` l’e´chelle re´solue
du mouvement
⇒ Les effets des processus qui ne sont pas explicitement re´solus (parame´trisations des phe´-
nome`nes sous-maille)
⇒ Le choix de la grille discre`te spatio-temporelle. Des conditions initiales et aux limites sont
ne´cessaires pour l’inte´gration du mode`le.
5.1.1 Les e´quations
Le code OPA se base sur les e´quations de Navier-Stokes. C’est un syste`me d’e´quations diffe´-
rentielles non line´aires qui de´crit le comportement de l’oce´an :
D~u
Dt
= –
1
ρ
~∇+ ~g – 2~Ω× ~u + ~D + ~F (5.1)
∂ρ
∂t
+ ~∇.(ρ~u) = 0 (5.2)
∂T
∂t
= –~∇.(~uT) + DT (5.3)
∂S
∂t
= –~∇.(~uS) + DS (5.4)
ρ = ρ(T, S, P) (5.5)
ou` DDt =
∂
∂t + ~u
~∇ ; D et F de´signent les termes de dissipation et de source de quantite´ de
mouvement. ρ, P, T, S sont respectivement la densite´ de l’eau de mer, la pression, la tempe´rature
et la salinite´. DS et DT sont les termes de diffusion des traceurs,~u la vitesse horizontale, ~ω) la
vitesse verticale.
Les e´quations aux de´rive´es partielles non-line´aires (eq. 5.1) repre´sentent la loi de Newton en
prenant en compte les forces de Coriolis, de pression et de gravite´. La conservation de la masse
(aussi appele´e e´quation de continuite´) est de´crite par l’e´quation 5.2. Les e´quations 5.3 et 5.4
repre´sentent l’e´volution de la tempe´rature et de la salinite´ par advection et diffusion et assurent
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la conservation des traceurs. L’e´quation d’e´tat de l’eau de mer de´termine la densite´ en fonction
de la tempe´rature, de la salinite´ et de la pression (eq. 5.5). Pour pouvoir re´soudre ces e´quations,
un certain nombre d’hypothe`ses sont faites :
1. Hypothe`se de Boussinesq et d’incompressibilite´ de l’eau de mer :
Etant donne´ que la variation de la densite´ de l’eau de mer est faible par rapport a` sa
densite´ moyenne (ρ0 = 1020kg.m–3), on fait l’hypothe`se que la densite´ de l’eau de mer
est constante ρ0 partout sauf dans les termes de flottabilite´ et dans les termes de com-
pressibilite´ de l’e´quation d’e´tat : δρρ  1 . Ainsi, l’approximation de Boussinesq re´alise´e a
deux conse´quences directes sur les proprie´te´s de l’oce´an simule´. Cette hypothe`se permet,
d’une part, d’e´crire l’e´quation de conservation de la masse sous la forme : ~∇.~u = 0 . Physi-
quement cette relation signifie que la conservation de la masse devient la conservation du
volume, et que l’e´coulement oce´anique simule´ est non divergent. Cela implique aussi que
l’oce´an est incompressible.
2. Hypothe`se hydrostatique : L’analyse des ordres de grandeur des diffe´rents termes per-
met de simplifier l’e´quation 5.1. Ainsi, le terme de pression e´quilibre la force de gravite´ sur
la verticale. La projection sur la verticale de l’e´quation 5.1 devient alors :
∂P
∂z
= –ρg (5.6)
Sous l’approximation hydrostatique, l’e´volution temporelle de la composante verticale ω
n’est qu’une variable diagnostique, calcule´e a` partir de l’e´quation de continuite´ modifie´e
par l’approximation de Boussinesq :
∂w
∂z
= –~∇h~u (5.7)
La prise en compte des hypothe`ses ci-dessus conduisent a` l’obtention des e´quations primitives
qui constituent la base de la plupart des mode`les d’oce´an, dont le mode`le NEMO-OPA :
∂~uh
∂t
= –
{
(∇× ~u)× ~u + 1
2
∇(~u2)
}
h
–
1
ρ0
~∇hP – f~k× ~uh + ~D
u
+ ~F
h
(5.8)
∂P
∂z
= –ρg (5.9)
~∇.~u = 0 (5.10)
∂T
∂t
= –~∇.(~uT) + DT (5.11)
∂S
∂t
= –~∇.(~uS) + DS (5.12)
ρ = ρ(T, S, P) (5.13)
ou` f est le parame`tre de Coriolis fonction de la latitude ϕ tel que f = 2Ω sinϕ. Fh est le terme
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de source de quantite´ de mouvement sur l’horizontale. Du,DT et DS sont les termes de diffusion
de vitesse, de tempe´rature potentielle et de salinite´. Le premier terme a` droite de l’e´quation 5.8
repre´sente le terme d’advection e´crit sous la forme conservative. L’e´quation d’e´tat de l’eau de
mer eq.refchap5eq13 correspond a` la formulation non-line´aire de l’e´quation d’e´tat de l’UNESCO
(Jackett and McDougall, 1997).
5.1.2 Hauteur de mer
Les variations de la hauteur de la mer sont la partie dynamique de l’oce´an observe´es par
altime´trie satellitaire, il est donc d’autant plus important de pouvoir les simuler. Ces variations
de la hauteur induisent une de´formation de la surface et ne´cessitent une e´criture du mode`le non
pas avec une condition de toit rigide, comme souvent utilise´e pour simplifier la re´solution du
syste`me, mais avec une condition de surface libre pour eˆtre re´solu au travers d’une e´quation
pronostique :
∂η
∂t
= ∇.[(H + η)uh] + P + R – E (5.14)
Avec η la de´nivellation de surface relativement a` la surface libre moyenne, H la profondeur
de l’oce´an, uh la vitesse horizontale moyenne, E l’e´vaporation, P les pre´cipitations et R le flux
d’eau douce issue des apports fluviaux.
La surface de l’oce´an est la signature de mouvements a` diverses e´chelles plus ou moins rapides
qui te´moignent entre autre de la circulation ge´ostrophique, ou des ondes internes, voir des ondes
barotropes. Ces dernie`res sont tre`s rapides (c =
√
gH) et la re´solution des ondes barotropes
imposerait donc un pas de temps extreˆmement petit, ce qui est nume´riquement tre`s couˆteux.
Diffe´rentes formulations sont imple´mente´es dans NEMO en fonction des processus physiques
auxquels on s’inte´resse :
=⇒ Si l’on s’inte´resse aux ondes de gravite´ (mare´e), alors l’e´quation 5.16 est re´solue selon
la technique dite de  time splitting . Cette technique permet de se´parer les modes
barotropes des modes baroclines en inte´grant la partie barotrope avec un petit pas de
temps (permettant la re´solution des ondes de gravite´) et la partie barocline avec un pas
de temps plus e´leve´.
=⇒ Si les e´tudes ne s’inte´ressent pas aux ondes de mare´e, un filtrage temporel des ondes
barotropes qui ne peuvent pas eˆtre re´solues temporellement est directement introduit dans
l’e´quation e´quation 5.10. Ce filtrage se traduit par l’introduction d’un terme additionnel
–gTc
∂η
∂t de´finit par Roullet and Madec (2000) et agissant comme un filtre passe-bas :
∂~uh
∂t
= M – g~∇η – gTc∂η
∂t
(5.15)
Dans l’e´quation 5.15, Tc est une pe´riode de coupure ; M repre´sente les autres termes de
l’e´quation du mouvement. Tc est fixe´e a` deux fois le pas de temps du mode`le (pour une stabilite´
optimale) et toutes les ondes barotropes dont la pe´riode est supe´rieure a` cette valeur seront ainsi
filtre´es, afin de garantir la stabilite´ du mode`le.
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5.1.3 Discre´tisation, parame´trisations
Discre´tisation
La discre´tisation spatiale se fait sur l’horizontale par une grille orthogonale curviligne. Sur
la verticale diffe´rents types de coordonne´es sont possibles : les coordonne´es ge´o-potentielles (ou
ge´ne´ralise´es, s=z) qui sont de´finies a` partir de profondeurs pre´de´termine´es ; les coordonne´es
de suivi de terrain ou sigma (s=(z+η)/H avec H est la profondeur de l’oce´an et η l’e´le´vation
de la surface) qui suivent la topographie ; les coordonne´es isopycnales (s=ρ) qui suivent les
courbes de densite´ constante. La distribution des variables dans NEMO se fait sur une maille
tridimensionnelle d’Arakawa type C (Fig.5.1, Arakawa and Lamb, 1977) .
Figure 5.1 – Disposition des variables sur la grille C Arakawa. Au point T, est de´finie la tempe´rature et
la salinite´. Les champs de vorticite´ sont de´finis au point f. Les vitesses sont aux points u, v et w.
Le sche´ma de discre´tisation temporelle utilise´ dans NEMO est le sche´ma centre´ dit leap-frog
ou ”saute-mouton” (en franc¸ais). Il consiste a` avancer une variable u du pas de temps t – Δt au
pas de temps t + Δt en utilisant une e´valuation du membre de droite RHS au pas de temps t :
ut+Δt = ut–Δt + 2ΔtRHSt (5.16)
Les exposants de la relation de´signent l’indice temporel du mode`le, RHS est la partie non
diffusive du second membre de l’e´quation pour la variable u.
Parame´trisations
La discre´tisation des e´quations primitives ne permet de re´soudre que la physique d’e´chelle
supe´rieure a` la taille de la maille. Certains phe´nome`nes a` petite e´chelle comme certains mou-
vements turbulents et la diffusion ne sont pas re´solus explicitement par le mode`le. Les effets
des petites e´chelles sur les structures plus grandes e´chelles re´solues par le mode`le doivent donc
eˆtre parame´tre´s pour fermer les e´quations. Il s’agit des processus ”sous maille”. Ils ne peuvent
eˆtre ne´glige´s car ils sont ne´cessaires pour la dissipation de l’e´nergie ainsi que pour les me´langes
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oce´aniques. De part les diffe´rences d’e´chelles entre l’horizontal et la verticale, les processus de
turbulence ”sous maille” sont parame´tre´s diffe´remment. Sur la verticale, il s’agit de de´terminer
les coefficients de viscosite´ et de diffusion turbulente au travers par exemple un mode`le de ferme-
ture turbulente TKE (Turbulent Kinetic Energy ) base´ sur une e´quation pronostique de l’e´nergie
cine´tique turbulente (Blanke and Delecluse, 1993; Madec, 2008). Sur l’horizontal, il s’agit de pa-
rame´trer les processus sous me´soe´chelle (pour un mode`le  eddy resolving ). Le roˆle de´volu
a` la physique sous maille est de dissiper l’e´nergie qui cascade vers l’e´chelle de la maille et ainsi
d’assurer la stabilite´ du mode`le tout en n’interfe´rant pas avec les activite´s me´soe´chelles re´solues
(Madec, 2008). La parame´trisation des e´chelles sous maille late´rale concernent les termes de
diffusion late´rale des traceurs (T, S) et de quantite´ de mouvement (U). Elle est effectue´e dans
le code OPA soit par des ope´rateurs laplacien ou bilaplacien.
5.1.4 La simulation globale ORCA12.L46-MAL95
ORCA12.L46-MAL95 est une simulation de l’oce´an global a` la re´solution au 1/12° qui a
e´te´ de´veloppe´e au sein de l’e´quipe MEOM de l’IGE dans le consortium DRAKKAR (Lecointre
et al., 2011). Elle est base´e sur la version 3.2.2 de NEMO-OPA. Elle utilise les coordonne´es
ge´opotentielles Z avec 46 niveaux verticaux de la surface a` 5750m. La re´solution verticale de´croˆıt
avec la profondeur, elle est de 6 m a` la surface et de 250 m pre`s du fond. Les coordonne´es Z
posent un proble`me de repre´sentation de la topographie avec l’approche ”full step”classique. Pour
ame´liorer la repre´sentation de la bathyme´trie au fond, on utilise l’approche ”partial step”(Adcroft
et al., 1997; Bernard et al., 2006) qui adapte les cellules du fond a` la bathyme´trie locale. Dans
nos simulations, la fonction ”partial step” a e´te´ active´e. La bathyme´trie est construite a` partir
de GEBCO1 (pour les re´gions moins profondes que 200 m) et ETOPO2 (pour les re´gions plus
profondes que 400m). Les profondeurs interme´diaires (200-400 m) me´langent les deux sources.
Au niveau des coˆtes, les vitesses tangentielles a` celles-ci ne´cessitent un traitement spe´cifique.
Les conditions aux limites applique´es vont avoir un impact direct sur la vorticite´ a` la coˆte et
la stabilite´ des courants de bord (Verron and Blayo, 1996). On peut choisir des conditions aux
limites de non glissement (ou ”no-slip”) ou` la vitesse tangentielle est mise a` ze´ro a` la coˆte, ou
des conditions aux limites  glissantes  (ou ”free-slip”) ou` la vorticite´ a` la coˆte est nulle.
NEMO offre aussi la possibilite´ d’eˆtre en ”partial slip” c’est a` dire un choix compris entre le ”free
slip” et le ”no slip” et dans lequel la vorticite´ a` la coˆte n’est ni e´gale a` ze´ro ni aussi forte que
dans le cas de ”no slip”. Suite a` des expe´riences de sensibilite´, le ”partial -slip” a e´te´ applique´
aux frontie`res late´rales avec une vorticite´ a` la coˆte de 3.5 % de celle du cas no-slip. En
surface, les flux de moment, de chaleur, d’eau douce sont estime´s a` partir des formules de Bulk
classiques (Large and Yeager, 2009). Les champs de vent, de tempe´rature atmosphe´rique et
d’humidite´ proviennent de la re´analyse ERA Interim sur la pe´riode 1989-2007 (forc¸age a` 3h Dee
et al., 2011). La simulation part d’un restart d’une simulation ORCA12.L46-K001 force´e par les
champs CORE2 sur la pe´riode 1978-1988 et couvre la pe´riode 1989-2007. Les sorties du mode`le
sont des moyennes a` 5 jours. J’ai travaille´ a` partir d’une extraction des sorties sur le domaine
du Pacifique tropical : 130°E-110°W, 20°S-20°N. Cette simulation a e´te´ valide´e dans le cadre de
la the`se de Djath (2014) ou` elle a servi de conditions aux limites pour la mode´lisation re´gionale
de la mer des Salomon (Djath et al., 2014b). Elle a e´galement e´te´ utilise´e par Gourdeau et al.
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(2017, 2014) pour e´tudier la me´soe´chelle de la mer des Salomon. Une validation des courants
e´quatoriaux a` partir du re´seau de mouillages TAO est pre´sente´e par la figure 5.2 (Gourdeau
et al., 2014) .
Figure 5.2 – Comparaison de profil vertical de courant moyen 1978-2011 entre le mode`le au 1/12° et les
observations TAO.Source :Gourdeau et al. (2014)
5.1.5 Les simulations re´gionales de la mer des Salomon
Les simulations de la mer des Salomon utilise´es pour ce travail ont e´te´ effectue´es dans la
continuite´ de la the`se de Djath (2014) lors de son post doc au LEGOS. Le Pacifique sud-ouest
et en particulier la mer des Salomon sont des re´gions ou` les ondes internes de mare´e peuvent
contribuer a` la transformation des masses d’eaux et donc influencer la circulation grande e´chelle
(Melet et al., 2011). Il e´tait ne´cessaire d’introduire le forc¸age par la mare´e barotrope dans la
version existante du mode`le de la mer des Salomon. Taˆche a` laquelle Djath s’est penche´e durant
son post-doc. Les simulations s’appuient sur une configuration re´gionale au 1/36° de re´solution
du mode`le NEMO-OPA sur le domaine 143°E-165.5°E ; 13°S-2°S incluant la mer des Salomon, et
de´veloppe´e par Djath (2014). La configuration du mode`le originel conside`re 45 niveaux verticaux,
une bathyme´trie base´e sur GEBCO08 (1/120° de re´solution) qui a e´te´ retouche´e a` la main pour
eˆtre la plus pre´cise possible. Pour le forc¸age aux frontie`res de ce mode`le re´gional, une strate´gie
d’imbrication de mode`les avait e´te´ mise en place qui consistait en un mode`le global au 1/12°
(ORCA12.L46-MAL95) qui forc¸ait en  one way les frontie`res ouvertes d’un mode`le re´gional
du Pacifique sud-ouest calque´ sur le mode`le global. La motivation de ce mode`le re´gional au 1/12°
e´tait de communiquer en two ways avec le mode`le re´gional au 1/36° de la mer des Salomon
afin que les effets d’upscaling de la mer des Salomon soient inte´gre´s dans le mode`le re´gional
du Pacifique sud-ouest. Cette dernie`re imbrication de mode`le e´tait effectue´e par l’interme´diaire
du logiciel AGRIF (Debreu et al., 2008). Cette simulation a e´te´ largement valide´e par Djath
(2014). Compare´ aux premie`res simulations au 1/10° de Me´let (2010), la circulation a grandement
e´te´ ame´liore´e comme illustre´e par les comparaisons aux donne´es in situ (voir chapitre 2)
Aussi, les champs de tempe´rature et salinite´ sont relativement bien en accord avec la clima-
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Figure 5.3 – Comparaison de coupes verticales de salinite´ (c et d) et de tempe´rature a` 154°E (a et b)
entre le mode`le au 1/36° de base (a et c) et la climatologie CARS (b et d). Les isopycnes 24 et 26.5 kg/m3
sont repre´sente´es en blanc. Source : Djath (2014)
tologie CARS comme le montre les profils moyens de tempe´rature et salinite´ a` 155°E (Djath,
2014).
La nouvelle version du mode`le utilise´e ici se distingue de l’ancienne par le nombre de ni-
veaux verticaux qui passent de 45 a` 75 avec une re´solution de ∼1 a` 5 m dans les 100 premiers
me`tres ; ∼12-20 m entre 110-400 m de profondeur afin de mieux repre´senter les divers processus
tre`s fines e´chelles. L’imbrication de mode`le a e´te´ simplifie´e et cette configuration re´gionale est
force´e aux frontie`res late´rales par le mode`le global au 1/12° via des frontie`res ouvertes. Comme
conditions aux limites en surface lie´es aux e´changes air-mer, le mode`le utilise le forc¸age interan-
nuel atmosphe´rique issu des re´analyses DFS5.2 (Drakkar Forcing Sets) qui fournit les variables
de surface (vitesse de vent a` 10 m, humidite´ et tempe´rature de l’air a` 2 m, pre´cipitation, flux
radiatif a` courte et grande longueur d’onde) pour le calcul des flux de quantite´ de mouvement,
de chaleur et d’eau douce. La simulation a de´marre´ le 01/01/1992 avec des conditions initiales
issues du mode`le global au 1/12°. La simulation est interannuelle et couvre la pe´riode 1992-2012
avec une pe´riode de spin up de 3 ans (1992-1994). Les sorties sont des moyennes journalie`res.
La robustesse du mode`le a e´te´ teste´ au regard de la version originel.
Cette version du mode`le a e´te´ motive´e par la mise en place du forc¸age par la mare´e afin
d’e´tudier les interactions me´so/sous-me´soe´chelle avec la haute fre´quence des ondes internes. Le
mode`le est force´ a` ses frontie`res par des radiations d’ondes gravitationnelles issues du mode`le
FES 2014. Le forc¸age inclut les 9 principales composantes de la mare´e barotrope : M2, S2,
K2, N2, K1, O1, P1, Q1, M4. La simulation avec mare´e couvre la pe´riode 1992-1999 avec des
sorties journalie`res. Dans le but d’e´valuer les divers bilans associe´s au transfert d’e´nergie baro-
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Figure 5.4 – Snapshop de la vitesse verticale a` 5m issue du mode`le avec mare´e.
trope/barocline les donne´es a` tre`s haute fre´quence (horaire instantane´e) ont e´te´ sauvegarde´es.
Notez que, 10 jours de sauvegarde de ces donne´es occupent 335 Giga d’espace de stockage. E´tant
donne´ l’espace de stockage important ne´cessaire, la sauvegarde des donne´es haute fre´quence est
faite sur des pe´riodes courtes d’un peu plus de 3 mois du 31 de´cembre 1997 au 19 avril 1998 et
du 31 mars 1999 au 08 juillet 1999, le but e´tant d’inclure au moins un e´ve´nement El Nin˜o et un
e´ve´nement La Nin˜a afin de regarder comment la mare´e interne est sensible aux changements de
stratification induits par ces grands e´ve´nements. La figure 5.4 illustre un champ instantane´ de la
vitesse verticale en surface montrant la propagation d’ondes internes. Ces nouvelles simulations
feront l’objet du chapitre 8 de cette the`se qui pre´sente une description de la mare´e interne en
mer des Salomon et son impact sur les masses d’eau.
5.2 Donne´es altime´triques
Dans le cadre de notre e´tude nous utilisons les donne´es altime´triques le long de la trace :
les ”Delayed Time unfiltered SSALTO/DUACS products”. C’est une base de SLA alongtrack
AVISO, distribue´e par Copernicus. Nous utilisons une version redistribue´e par le CTOH au
sein du LEGOS. L’usage des donne´es non filtre´es s’est impose´ du fait que nous souhaitions
faire des comparaisons avec un mode`le force´ par la mare´e et discuter de l’impact des ondes
internes (mare´e interne) sur le signal altime´trique. Pour les analyses globales sur une pe´riode
longue, nous avons utilise´ les donne´es de la mission Topex/Poseidon de la pe´riode 1993-2001.
Les analyses re´gionales dans la mer des Salomon ont e´te´ mene´es avec les donne´es des missions
Jason 2 et Saral/Altika couvrant la pe´riode 2013-2014. Pour ces trois missions, nous avons choisi
les donne´es along track a` 1 Hz (moyenne de 20 mesures pour Topex/Poseidon et Jason 2, de 40
mesures pour Saral/AltiKa) par conse´quent la re´solution spatiale se situe entre 6-7 km.
La mare´e barotrope est corrige´e avec le mode`le GOT4.8 pour les trois missions. Le mode`le
MOG2D qui corrige l’effet du barome`tre inverse et des ondes barotropes rapides est force´e par
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la pression et le vent ERA-interim pour Topex/Poseidon et par ECMWF pour Jason 2 et Sa-
ral/AltiKa. La SLA est re´fe´rence´e par rapport a` la pe´riode 1993-2012 pour les trois missions.
A noter que le profil moyen pour Saral/AltiKa est calcule´ avec 15 ans de donne´es des mis-
sions ERS1/ERS2 et Envisat. Pour avoir tous les de´tails sur les corrections nous vous invitons
a` consulter le manuel d’usage en ligne sur le site AVISO. Apre`s applications de toutes les cor-
rections, l’observabilite´ de Topex est limite´e a` 70 km en longueur d’onde, tandis qu’elle est de
l’ordre de 40-50 km pour Jason 2 et 30-40 km pour Saral/AltiKa (Dufau et al., 2016).
5.3 Donne´es In Situ
La simulation de la mer des Salomon utilise´e ici, quoique base´e sur les travaux de Djath
(2014), demande a` eˆtre confronte´e aux observations a` la fois pour s’assurer que les conditions
 basse fre´quence soient bien en accord avec l’e´tat de l’art et que la signature haute
fre´quence des ondes internes puisse eˆtre commente´e au regard des quelques observations dis-
ponibles. Pour ce faire, nous avons utilise´ les donne´es issues de la climatologie CARS et celles
des mouillages des campagnes en mer Pandora et MoorSPICE.
5.3.1 La Climatologie CARS (CARS 2009) :
CARS (CSIRO Atlas of Regional Seas) est un atlas de tempe´rature, de salinite´, d’oxyge`ne,
de nitrate, de phosphate et de silicate (Ridgway et al., 2002). Chaque variable est re´partie
sur une grille de 0.5°X0.5° et sur 56 niveaux verticaux. CARS a e´te´ conc¸u en premier chef
pour de´crire la climatologie du pacifique sud-ouest en moyennant et interpolant plus de 65000
profils verticaux (Ridgway et al., 2002). La proce´dure d’interpolation (moindre carre´ locaux) a
e´te´ adapte´e a` la bathyme´trie variable de la re´gion afin d’e´viter la contamination des eaux des
re´gions profondes par celles des zones peu profondes et pour prendre en compte les proble`mes
d’interpolation au niveau des ıˆles. La technique a e´te´ exporte´e au reste du globe pour baˆtir la
climatologie CARS 2009 que nous analysons. Les donne´es CARS sont accessibles via le lien :
http ://www.marine.csiro.au/atlas/
5.3.2 Les mouillages dans la mer des Salomon
Lors de la campagne en mer Pandora de juillet 2012, neuf mouillages ont e´te´ de´ploye´s. Les
mouillages ont e´te´ positionne´s de manie`re a` couvrir les trois zones de passages des courants vers
l’e´quateur. D’ouest a` l’est, trois mouillages ont e´te´ de´ploye´s au de´troit de Vitiaz, deux dans le
canal Saint Georges et quatre dans le de´troit des Salomon (voir Fig.5.5). Les mouillages ont e´te´
re´cupe´re´s lors de la campagne MoorSpice en mars 2014. Quatre d’entre eux ont e´te´ remis a` l’eau
dans les de´troits de Vitiaz et Salomon pour eˆtre re´cupe´re´s en aouˆt 2015 par le bateau Ame´ricain
R/V Mirai. L’objectif de ces mouillages e´tait de fournir une se´rie continue de tempe´rature,
salinite´, vitesse sur la verticale.
C’est un arsenal de pre`s de 160 instruments qui ont e´te´ mis a` l’eau incluant des profileurs
ADCP ; des courantome`tres ; des capteurs de tempe´rature, salinite´ et de pression distribue´s le
long de la ligne de mouillage (Germineaud, 2016). La fre´quence d’e´chantillonnage des appareils
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Figure 5.5 – Localisation des mouillages Moorspice dans la mer des Salomon. Source : Germineaud
(2016)
varie de 10 min a` 2 heures. C’est un e´chantillonnage haute fre´quence permettant l’exploration,
la caracte´risation d’ondes internes en ge´ne´ral et la mare´e interne en particulier.
Au de´troit de Vitiaz et au canal St Georges certains mouillages ont subi des avaries avec la
perte de plusieurs instruments du fait de la rupture de la ligne de mouillage avec la conse´quence
de donne´es manquantes sur les 250-400 premiers me`tres sous la surface (Germineaud, 2016).
Pour des raisons techniques, les donne´es ADCP d’un mouillage dans le de´troit des Salomon
n’ont pu eˆtre exploite´es. Au final, seuls six mouillages sur neuf ont pu eˆtre exploite´s.
Figure 5.6 – A gauche, coupe verticale de la se´rie temporelle du courant zonal au niveau du mouillage
M1 situe´ au de´troit des Salomon. A droite, spectre du courant mesure´ dans les couches interme´diaires et
a` diffe´rentes stations de mouillage. Source :Germineaud (2016)
Le controˆle qualite´ des donne´es a e´te´ effectue´ a` la Scripps (Marion Alberty) et au LEGOS
(Cyril Germineaud). Cyril et Marion ont applique´ le protocole mis en place pour le projet
INSTANT en mer Indone´sienne (Cowley et al., 2009). Plus d’informations au sujet du controˆle
de qualite´ sont disponibles dans la the`se de Cyril Germineaud (2016). Au final les donne´es ont e´te´
interpole´es line´airement dans le temps et sur la profondeur afin de fournir des champs horaires
tous les 20 m sur la verticale. Une section profondeur/temps du champ de vitesse illustre le fort
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courant sortant au de´troit des Salomon associe´ au NBCU (chapitre 2 section 2) dans les 200-400
premiers me`tres sous la surface et en surface un courant entrant variable a` l’e´chelle saisonnie`res
associe´ au SSI. Quant aux spectres temporels de courant, les re´sultats pre´liminaires te´moignant
de la pre´sence des ondes de mare´e (Germineaud, 2016).
Seules les donne´es du mouillage SM3 (voir chapitre 8) ont pu eˆtre utilise´es dans nos travaux
pour la caracte´risation de la mare´e interne. En fait toutes les autres mesures pre´sentent des trous
sur la verticale couvrant au moins les 200 premiers me`tres, ce qui est inade´quat pour l’analyse
de la mare´e.
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6.1 De´finition
Depuis les premie`res se´ries temporelles de mouillages dans les anne´es 60s, les oce´anographes
se sont habitue´s a` utiliser les analyses spectrales en fre´quence. La litte´rature en ce domaine est
relativement importante (par exemple Thomson and Emery, 2014). Avec un re´seau de mouillages,
tel que TOGA-TAO, les analyses spectrales en fre´quence et nombre d’onde ont e´te´ largement
utilise´es pour de´crire les caracte´ristiques spatio-temporelles de la variabilite´ tropicale et pour
identifier les ondes line´aires a` partir des relations de dispersion (voir chapitre 3). L’altime´trie
satellitaire, qui fournit sur l’ensemble du globe des mesures le long de la trace quasi-instantane´es
de SSH, re´pe´te´es chaque 10 ou 35 jours pendant des anne´es, est parfaitement adapte´e pour
les analyses spectrales en nombre d’onde (le longe de la trace) et en fre´quence (avec une se´rie
longue).
Si les spectres sont des analyses statistiques couramment utilise´es, leur utilisation demande
toutefois des pre´cautions pour obtenir des re´sultats physiquement repre´sentatifs du jeu de don-
ne´es traite´. Notamment, je me suis aperc¸u que les calculs spectraux faits classiquement en oce´a-
nographie pour interpre´ter les donne´es altime´triques n’e´taient pas force´ment optimum pour les
re´gions tropicales. En effet, les analyses spectrales sont assez sensibles aux diffe´rentes techniques
de pre´traitement des donne´es : feneˆtres d’apodisation (on parle souvent de ”tapering”), retrait
de la tendance line´aire (detrend) etc. Ainsi au lieu d’utiliser en  boˆıte noire  des logiciels de
calcul spectral, j’ai revisite´ les notions de spectre pour pouvoir de´finir les conditions optimales
de leur utilisation dans les tropiques. Je pre´sente dans cette section les diffe´rents aspects du
spectre et de son calcul.
6.1 De´finition
L’analyse spectrale est une me´thode d’analyse permettant d’approximer un signal par une
somme ponde´re´e de fonctions trigonome´triques (cosinus, sinus). Par la meˆme occasion, elle de´-
compose la variance totale du signal en fonction de la fre´quence (et/ou du nombre d’onde).
Ainsi, il est tre`s courant de faire appel a` l’analyse spectrale lorsqu’il s’agit d’identifier l’ampli-
tude, la fre´quence (pe´riode) et/ou le nombre d’onde (longueur d’onde) de variabilite´ maximale
d’un signal.
La technique d’analyse spectrale la plus rependue est base´e sur l’analyse de Fourier, au-
trement dit la transforme´e de Fourier. Pour des soucis de clarte´, nous donnons la formulation
mathe´matique de l’analyse spectrale d’un signal (encore appele´e le spectre du signal) variant
uniquement en fonction du temps. Conside´rons un signal f(t), le spectre de f(t) est la fonction
F(t) de´finie par :
F(t) =
∫ +∞
–∞
f(t) exp(–i2piωt)dt, ∀ω ∈ R; avecω la fréquence (6.1)
La de´finition du spectre impose que la fonction f(t) soit continue sur R et inte´grable entre
moins et plus l’infini. En ge´ophysique, le plus souvent f(t) est une fonction discre`te borne´e dans
le temps (ou l’espace) fonde´e sur un jeu de donne´es provenant d’observations, de simulations,
ou d’expe´rimentations. De ce fait, le spectre ne peut pas se de´duire tel que de´fini plus haut. Il
faut avoir recours a` une expression adapte´e aux signaux discre´tise´s.
A partir d’un jeu de donne´es repre´sentant un e´chantillon d’une variable physique, on de´duit
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un estime´ du spectre qui est une repre´sentation discre`te du spectre sur une feneˆtre de temps
(ou d’espace) finie. Conside´rons une suite de N mesures d’une grandeur physique f : f(0), f(1),
f(2),....., f(N). Le spectre de f est approxime´ par la suite de N termes F(0), F(1),..., F(N) tel
que :
F(t) =
N∑
n=0
f(n) exp(–2pi
nk
N
) , avec 0 6 k 6 N (6.2)
La relation ci -dessus de´finit la transforme´e de Fourier discre`te de la se´rie f(n). Elle met
en avant la discre´tisation des fre´quences (ou des longueurs d’ondes) du signal. Aujourd’hui, les
logiciels comme Matlab, Python inte`grent des algorithmes pour le calcul de la transforme´e de
Fourier discre`te. Le plus utilise´ des algorithmes est celui qui a e´te´ de´veloppe´ par Cooley and
Tukey (1965). Il est connu sous le nom de Fast Fourier Transform (FFT). Ainsi, nous pouvons
dire que calculer le spectre d’un signal discret c’est de´terminer sa FFT. Toutefois, la fide´lite´ du
spectre calcule´ a` partir de mesures discre`tes par rapport a` celui du signal  re´el  de´pend de
la manie`re dont l’e´chantillonnage a e´te´ conduit.
La fre´quence (ou nombre d’onde) d’e´chantillonnage, fs, et le nombre d’e´chantillon, N, qui
de´terminent la dure´e totale (ou la longueur totale) de la se´rie, controˆlent le contenu du signal
mesure´ et l’aptitude du spectre a` de´composer correctement le signal. La fre´quence d’e´chantillon-
nage, conditionne la fre´quence (nombre d’onde) maximale ou fre´quence de Nyquist. C’est la
fre´quence la plus e´leve´e que l’on veut/peut e´chantillonner, aussi c’est la fre´quence la plus e´le-
ve´e accessible par l’analyse spectrale. La re´solution spectrale, fs/N, est l’aptitude du spectre a`
se´parer correctement les diffe´rentes composantes du signal. Re´solution spectrale et longueur de
la se´rie sont importantes pour limiter les proble`mes de ”leakage” (de recouvrement) du spectre.
Une fac¸on d’augmenter la re´solution spectrale consiste a` comple´ter le signal par une se´rie de
ze´ro, c’est ce que l’on appelle le zero padding. L’hypothe`se de pe´riodicite´ inhe´rente a` la FFT fait
que le signal doit pouvoir se re´pe´ter a` l’infini. Pour ce faire, on enle`ve moyenne et tendance de
la se´rie et on applique une feneˆtre de ponde´ration ou d’apodisation (tapering) afin d’amener les
extre´mite´s de la se´rie a` ze´ro. La sensibilite´ du spectre a` ces diffe´rents parame`tres est discute´e en
Annexe A. Je rappelle ci-dessous les diffe´rentes e´tapes pour le calcul d’un spectre et j’illustre les
choix qui ont e´te´ fait pour que nos spectres puissent rendre compte au mieux de la dynamique
tropicale.
6.2 Protocole du calcul du spectre, de´finition de la PS et de la
PSD
Le protocole de calcul des spectres est le suivant :
1. Choix de la variable : Les variables d’inte´reˆt dans ce travail sont la SSH et le champ de
vitesse (u,v).
2. Bouchage des trous : Les trous sont bouche´s (spatiaux) par l’interpolation line´aire dans
le cas du mode`le. L’interpolation line´aire introduit un bruit sur le spectre des donne´es
altime´triques. Pour l’altime´trie, nous avons utilise´ un spline cubique. Les trous bouche´s en
altime´trie sont de tailles infe´rieures a` 50 km.
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3. Troncature de la se´rie a` analyser en fonction de la dynamique : Pour les spectres
en nombre d’onde, la longueur des segments doit permettre de repre´senter la dynamique
d’inte´reˆt. Les re´gions tropicales se distinguent des moyennes latitudes par les variations
importantes du rayon de Rossby ainsi que par un signal me´so e´chelle qui signe a` grande
e´chelle. J’ai donc e´te´ particulie`rement attentif dans la de´finition des longueurs de segments
afin d’e´viter le me´lange de re´gime dynamique et d’obtenir des spectres avec la signature
comple`te de la me´soe´chelle.
4. Retrait de la moyenne et de la tendance line´aire du signal (detrend). Ces deux
aspects sont importants pour avoir un signal centre´ sur ze´ro pour le calcul du spectre. Le
ze´ro padding et le tapering ne s’appliquent d’ailleurs que sur des signaux centre´s autour
de ze´ro. Par ce biais, les patterns grande e´chelle lie´s a` l’e´tat moyen, a` la saisonnalite´ et la
tendance sont retire´s.
5. Application du tapering ou de la me´thode double pe´riodique : Le tapering consiste
en un produit de convolution (ou juste un multiplication) entre le signal et une feneˆtre
d’apodisation. Le choix de la feneˆtre de´pend de chaque utilisateur. Dans les logiciels comme
matlab et python, la feneˆtre par de´faut est celle de Hanning. Le double pe´riodique consiste
a` dupliquer le signal par syme´trie par rapport au dernier ou au premier point de la mesure.
6. Application du zero padding : La se´rie est comple´te´e par des ze´ros une fois le tapering
ou le double pe´riodique applique´. Le but du zero padding est d’avoir des se´ries de taille
multiple de la pe´riode ou de la longueur d’onde de Nyquist (voir annexe A).
7. Calcul de la FFT : Il donne l’amplitude et la phase pour chaque fre´quence discre`te entre
la fre´quence de Nyquist (fs/2) et la fre´quence minimale (fs/2N).
8. Repre´sentation du spectre : Repre´sente´ en PS (Power Spectrum) ou PSD (Power
Spectrum Density) discute´ ci-dessous.
Le spectre peut eˆtre repre´sente´ directement par l’amplitude de la FFT en fonction de la
fre´quence et ou du nombre d’ondes. Toutefois, il est ge´ne´ralement repre´sente´ dans la communaute´
oce´anographique par le spectre de puissance (Power Spectrum, PS) ou la densite´ de spectre de
puissance (Power Spectrum density, PSD). La PS est le carre´ de l’amplitude de la FFT (la
variance) en fonction de la fre´quence tandis que la PSD est le carre´ de l’amplitude de la FFT
normalise´ par la re´solution spectrale (densite´ d’e´nergie). PSD et PS sont deux repre´sentation
e´quivalentes. Toutefois, la PSD est utile pour la comparaison des spectres calcule´s sur des se´ries
ou des e´chantillons de longueurs N diffe´rents. Contrairement a` la FFT, la PS et la PSD sont
couramment repre´sente´es dans l’espace log ou` leurs pentes spectrales sont e´value´es. Les courbes
de PS ou de PSD peuvent se re´ve´ler difficile a` interpre´ter en raison de leur forme bruite´e, le
spectre ne´cessite un lissage. Une fac¸on de le faire c’est de moyenner l’e´nergie dans des bandes
voisines de fre´quence ou de de longueurs d’ondes. L’overlapping peut aussi eˆtre utilise´. Dans
cette me´thode le signal est tronque´ en diffe´rent morceaux ayant en commun un pourcentage du
signal. Le spectre final est la moyenne des spectres e´value´s par morceaux. le choix du pourcentage
d’overlapping de´pend du type de feneˆtres d’apodisation utilise´e. E´videmment, les re´sultats sont
sensibles aux choix du pourcentage. Nous avons pre´fe´re´ nous passer de ce nouveau niveau de
difficulte´s et avons porte´ notre choix sur la manie`re la plus simple de lisser le spectre : moyenne´
diffe´rentes estimations du spectres.
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6.3 Tests de sensibilite´ : exemple dans le mode`le au 1/12°
Dans la litte´rature, la longueur des se´ries altime´trique ou de mode`les utilise´e pour le calcul des
spectres en nombre d’onde sense´s de´crire les dynamiques re´gionales varie de 500 km a` 2000 km
(Biri et al., 2016; Dufau et al., 2016; Sasaki and Klein, 2012; Xu and Fu, 2011). La justification
des tailles de ces segments est rarement aborde´e. L’utilisation de segments courts permet une
meilleure re´gionalisation des spectres et de la dynamique associe´e mais les spectres risquent
d’eˆtre particulie`rement sensibles a` la longueur des segments. Aussi, la plus part des spectres
altime´triques sont faits en utilisant la feneˆtre de Tukey 0.1, encore appele´e 10% cosine tapering.
La sensibilite´ des spectres a` la longueur de la se´rie et au type de feneˆtre d’apodisation,
illustre´e en Annexe A, m’a incite´ a` effectuer diffe´rents tests de sensibilite´ pour le calcul de nos
spectres dans les tropiques. La sensibilite´ des spectres a` la longueur de la se´rie ou du segments
(de la trace) est aborde´e en premier. Une fois que la longueur optimale de la se´rie est connue, je
teste la sensibilite´ du spectre aux diffe´rents types de feneˆtrages. L’article pre´sente´ au chapitre 7
discute de ces diffe´rents choix avec des spectres de SSH en nombre d’ondes me´ridiens. Ci-dessous,
je comple`te ces re´sultats par des spectres de SSH en nombre d’ondes zonaux. Les spectres sont
calcule´s a` partir des sorties du mode`le au 1/12°. Ce sont des spectres moyenne´s sur la dure´e
de la simulation. J’ai conside´re´ deux latitudes 5°S et 11°N entre 160°W et 120°W repre´senta-
tives respectivement des re´gions e´quatoriale et non e´quatoriale. Les series longitudinales de SSH
s’e´tendent au maximum sur 40° en longitude, soit un peu plus de 4000 km et 480 points. Afin de
tester la sensibilite´ a` l’e´chantillonnage, elles sont divise´es successivement en segments de 2000
km (20°, 240 points), 1000 km (10°, 120 points) et 500 km (5°, 60 points). Le but est de de´finir
la longueur minimale du segment et la feneˆtre d’apodisation capable de donner un spectre au
mieux comparable au spectre obtenu avec la se´rie entie`re.
Cas de la re´gion e´quatoriale
J’ai commence´ par tester le calcul spectral en appliquant la feneˆtre de Tukey 0.1, classique-
ment utilise´e en altime´trie, avec des segments de diffe´rentes longueurs (Fig.6.1). En conside´rant
la longueur totale du segment (40° ou 4440 km), le spectre pre´sente une pente quasi continue
des petites e´chelles jusqu’a` 1100 km environ, suivi d’un spectre quasi plat pour les plus grandes
longueurs d’onde. Le maximum d’e´nergie a` 1100 km est associe´ a` la pre´sence des ondes tropi-
cales d’instabilite´ et aux TIVs. Ainsi, la longueur du segment que l’on devra choisir doit eˆtre
a` meˆme de repre´senter ce continuum d’e´nergie sur toute sa gamme de longueur d’onde. Il faut
donc au moins des segments zonaux de 20° d’extension pour repre´senter ce pic d’e´nergie a` 1100
km. Par contre le spectre calcule´ a` partir de segments de 20° se diffe´rencie du pre´ce´dent pour les
longueurs d’onde infe´rieures a` 450 Km. Cette distorsion du spectre est induite par l’application
du Tukey 0.1. Cet effet se trouve largement accentue´ avec des segments plus courts de 10° ou 5°.
J’ai maintenant teste´ l’effet de diffe´rents types de feneˆtrage sur les spectres calcule´s a` partir
de segments de 20°. Les feneˆtres teste´es sont :
I La feneˆtre rectangulaire (Tk0), aucun feneˆtrage n’est en effet applique´.
I La feneˆtre de Tukey 0.1 (Tk01).
I La feneˆtre de Tukey 0.5 (Tk05).
I La feneˆtre de Hanning (Han).
85
6.3 Tests de sensibilite´ : exemple dans le mode`le au 1/12°
Ces re´sultats sont confronte´s a` la me´thode ditedouble pe´riodique qui consiste a` doubler
la longueur de la se´rie en l’augmentant de la se´rie syme´trique par rapport au dernier point de
mesure (le reflet miroir du signal de base).
Figure 6.1 – Spectre zonaux de SSH a` 5°S/120°W-160°W. A gauche, les spectres apre`s application de
la feneˆtre de Tukey 0.1 sur des se´ries de 40° (bleu), 20° (rouge), 10° (orange) et 5°(vert). A droite, les
spectres sur une se´rie de 20° en fonction de la feneˆtre d’apodisation. Les courbes sont correspondent a` la
feneˆtre de Tukey 0.1 (bleu), au Tukey 0.5(rouge), a` hanning(vert), a` la feneˆtre rectangle (pointille´s noirs)
et au double pe´riodique (noir)
La feneˆtre rectangulaire (Tk0) introduit un aplatissement du spectre a` partir de 500 km qui
traduit des proble`mes de discontinuite´s de recouvrement. On voit donc la` les limites de cette
feneˆtre qu’il est pre´fe´rable de ne pas utiliser. Le re´sultat de la feneˆtre Tk01 est de´ja` discute´
plus haut avec un double de´savantage lie´ au recouvrement a` grande e´chelle et a` l’intrusion d’une
variabilite´ fictive aux petites e´chelles. Tk05 et Han donnent des spectres identiques en accord
avec le spectre calcule´ a` partir d’un segment de 40°. Quant a` la me´thode du double pe´riodique,
il est inte´ressant de voir qu’elle introduit un le´ger bruit en dent de scie dans le spectre pour
les e´chelles infe´rieures a` 500 km et une discontinuite´ compare´e aux spectres de re´fe´rence 
pour les longueurs d’onde infe´rieures a` 100 km. Cela peut s’interpre´ter comme la re´sultante de
longueurs d’onde fictives ge´ne´re´es par la discontinuite´.
Au final, pour la re´gion e´quatoriale j’ai adopte´ une feneˆtre de Tukey 0.5 sur des segments de
20° de longueur. Cette taille de segment permet de calculer des spectres me´ridiens entre ± 10°
qui restent repre´sentatifs de la dynamique e´quatoriale. Ainsi la taille des boites dans lesquelles
je vais calculer les spectres dans la re´gion e´quatoriale sont de 20°x20°.
Cas de la re´gion non e´quatoriale
Les diagnostics pre´ce´dent ont e´te´ effectue´s pour les re´gions non e´quatoriales. L’utilisation
d’une feneˆtre de Tukey 0.1 pour des segments de diffe´rentes tailles illustre comme pre´ce´demment
la sensibilite´ du re´sultat selon les segments utilise´s (Fig.6.2, gauche). La` aussi, l’utilisation d’une
feneˆtre de Tukey 0.5 permet d’avoir des spectres moins sensibles a` la taille des segments et
d’avoir un spectre moins bruite´ dans les courtes longueurs d’onde (Fig.6.2, droite).
Le spectre calcule´ a` partir des segments de taille maximale montre une e´nergie qui croit
line´airement des petites e´chelles jusqu’a` 700 km environ. Au-dela`, le spectre s’aplatit fortement.
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Cela illustre, une allure de spectre qui se distingue fortement de celle des re´gions e´quatoriales. La
longueur ade´quate des segments pour le calcul des spectres dans la re´gion non e´quatoriale doit
permettre d’atteindre ce plateau d’e´nergie a` grande longueur d’onde. Au regard de nos re´sultats,
nous avons fixe´ la taille des segments en re´gions non-e´quatoriales a` 10°. Cela a l’avantage de
permettre de calculer des spectres zonaux ou me´ridiens repre´sentatifs des re´gions 10°S-20°S et
10°N-20°N. Ainsi la taille des boites dans lesquelles je vais calculer les spectres dans les re´gions
non e´quatoriales est de 10°x10°.
Figure 6.2 – Spectre zonaux de SSH a` 11°S/120°W-160°W apre`s application des fenetres de Tukey 0.1
(a` gauche) et Tukey 0.5 (a` droite) sur des se´ries de 40° (bleu),20° (rouge),10° (orange) et 5°(vert)
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Troisie`me partie
Re´sultats
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Les re´sultats de ma the`se sont scinde´s en deux chapitres. Le premier (chapitre 7) est de´die´e
a` la dynamique tropicale et a` l’observabilite´ altime´trique de cette dynamique au travers des
analyses spectrales en plusieurs dimensions (zonale, me´ridienne, temporelle). Ces spectres ont
permis d’illustrer le comportement spe´cifique des re´gions tropicales entre ondes et turbulence
et la grande sensibilite´ des re´sultats en fonction de la latitude. La prise en compte des ondes
internes a permis de quantifier leur contribution sur le spectre du niveau de la mer et de lever
l’interrogation sur les diffe´rences spectrales observe´es entre mode`le et altime´trie. Une partie de
ces re´sultats est pre´sente´e sous la forme d’un article publie´ dans Ocean Science. L’importance
des ondes internes et notamment de la mare´e interne dans l’observation de la sous me´soe´chelle
tropicale m’a amene´ a` e´tudier plus pre´cise´ment les ondes internes de mare´e et leur roˆle sur la
circulation et les transformations de masses d’eaux dans la simulation re´gionale de la mer des
Salomon. J’ai pu be´ne´ficier pour ce travail des collaborations avec Florent Lyard et Damien
Allain, spe´cialistes de la mare´e au LEGOS. Ces re´sultats, pre´sente´s dans le chapitre 8, closent
la partie re´sultat de cette the`se.
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Dans ce travail, j’ai voulu proposer une description de la dynamique tropicale au travers
l’analyse spectrale d’EKE et de SSH avec un focus particulier sur la me´so et sous me´soe´chelle
tropicale sachant que :
I Mode`le et altime´trie ne s’accordent pas dans leur signature de la dynamique tropicale. Les
pentes spectrales des spectres en nombre d’onde de la SSH altime´trique sont nettement
plus faibles que celles obtenues avec la SSH des mode`les (Richman et al., 2012; Xu and
Fu, 2011).
I La signature spectrale de la dynamique tropicale a e´te´ e´tudie´e principalement au travers de
la relation de dispersion des ondes longues e´quatoriales et leurs signatures sur les spectres
nombre d’onde/fre´quence. Cependant, il n’existe pas de travaux traitant de la signature
spectrale de lameso e´chelle tropicale car celle-ci ne satisfait pas a` priori les hypothe`ses
lie´es a` la turbulence quasi ge´ostrophique avec une dynamique tropicale faiblement non
line´aire marque´e par une forte anisotropie.
Il est important de rappeler la structure de l’EKE totale dans les tropiques calcule´e a` partir
des champs de vitesse du mode`le G12d5 (Fig.7.1). On remarque des structures avec de grandes
e´chelles zonales et un tre`s fort contraste entre la re´gion e´quatoriale et les autres re´gions. Le
niveau d’EKE est tre`s fort dans la bande 5°N-2°S avec des valeurs supe´rieures a` 700 cm2/s2
dans l’est du Pacifique, alors qu’il est infe´rieur a` 150 cm2/s2 dans les re´gions non e´quatoriales
(10°-20°). Ce fort niveau d’EKE a` l’e´quateur est principalement la signature des ondes longues
e´quatoriales aux e´chelles intrasaisonnie`re, saisonnie`re et interannuelle. De fac¸on plus re´gionale, il
existe deux hot-spots d’EKE au niveau du doˆme de Costa Rica (10°N, 90°W) a` l’est du Pacifique
et dans la mer de Salomon a` l’ouest du Pacifique. Ces deux re´gions sont connues comme e´tant
des zones a` forte activite´ tourbillonnaire (Chelton et al., 2011; Willett et al., 2006)
Figure 7.1 – EKE (couleur) et courants moyens (fle`che) du mode`le G12d5. Unite´ : (Cm2/s2). Les courants
sont de´crits dans l’article pre´sente´ en section 7.2
Dans la discussion, nous aurons a` cœur de se´parer la signature basse fre´quence des ondes
plane´taires (> 90 jours) de la signature haute fre´quence de la me´so et sous-me´soe´chelle. La suite
de la section se de´roulera suivant le plan suivant : En section 7.1, j’illustre a` partir du mode`le
G12d5 les particularite´s de l’age´ostrophie et de l’anisotropie de la re´gion tropicale pour diffe´rentes
bandes de fre´quence et de longueur d’onde. En section 7.2, je discute comment la dynamique
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tropicale peut s’interpre´ter en terme spectral, notamment sa signature sur les spectres 1D en
nombre d’onde de l’EKE de surface. J’explore l’observabilite´ de cette dynamique par la SSH tel
que mesure´e par l’altime´trie en introduisant le signal haute fre´quence des ondes internes simule´es
par S36hT (le mode`le re´gional). Cette partie est l’objet d’un article publie´ a` Ocean Science. Pour
terminer, je propose une exploration plus pousse´e de la  me´so, sous-me´soe´chelle  tropicale
au travers l’analyse de spectres 3D (Nombres d’onde zonal, me´ridien, et fre´quence) de diffe´rents
termes de l’e´quation de l’e´nergie (section 7.3).
7.1 Ondes longues versus me´so e´chelle, EKE versus SSH
Si la variabilite´ basse fre´quence, saisonnie`re et interannuelle, est la variabilite´ dominante dans
les tropiques, la variabilite´ intra-saisonnie`re et plus haute fre´quence associe´e aux ondes et a` la
me´soe´chelle demeurent une composante essentielle de la dynamique tropicale. Afin de distinguer
ces signaux, j’ai utilise´ une fre´quence de coupure a` 90 jours. La basse fre´quence (interannuelle
et le saisonnier) est alors se´pare´e de la  haute fre´quence  me´langeant turbulence me´so et
sous-me´so-e´chelle avec les ondes. Le choix de 90 jours s’est impose´ au regard des spectres nombre
d’onde/fre´quence de la figure 4 dans l’article a` la section 2 de ce chapitre. Au dela` de 600 km de
longueur d’onde, Tulloch et al. (2009) ont montre´ que le signal de SSH altime´trique correspondait
a` celui des ondes plane´taires dans les tropiques. Sur les e´chelles plus petites que 600 km, il y a une
cascade d’e´nergie associe´e aux processus me´so et sous me´soe´chelle. Afin d’illustrer la re´partition
spatiale d’e´nergie et du champ de SSH associe´ a` cette bande  me´so-e´chelle , les champs de
vitesse et de SSH sont filtre´s avec une pe´riode de coupure a` 90 jours, et une longueur d’onde
zonale de coupure a` 600 km. Les cartes de variabilite´ filtre´es de la SSH et d’EKE sont une
premie`re e´tape pour illustrer la me´so e´chelle tropicale.
Selon les e´chelles spatiales conside´re´es, l’EKE  haute fre´quence  (EKEhf, < 90 jours)
pre´sente des caracte´ristiques diffe´rentes de l’EKE totale. A grande e´chelle (> 600 km ; Fig.7.2),
la distribution de l’EKEhf ressemble a` celle de l’EKE totale avec un niveau d’e´nergie plus faible
d’un facteur 3 environ qui peut atteindre 200 cm2/s2. Le signal est principalement concentre´ le
long de l’e´quateur et dans la partie e´quatoriale nord. Au centre est du bassin, elle est associe´e
en premier lieu a` la signature des TIWs caracte´rise´es par des pe´riodes de 20-40 jours et des
longueurs d’onde de 800-2000 km (figures 3 et 4 de l’article en section 2). Le signal le long de
l’e´quateur est associe´ aux ondes de Kelvin intra-saisonnie`re (figures 3 et 4 de l’article en section
2). A petite e´chelle (<600 km ; Fig.7.2), le niveau d’e´nergie est nettement plus faible, avec un
maximum de 45 cm2/s2. Les maximums a`  meso-e´chelle  se trouvent concentre´s au niveau
du doˆme du Costa Rica (10°N-90°W) et dans les mers de Corail et des Salomon dans le Pacifique
sud-ouest (Gourdeau et al., 2017; Qiu et al., 2008). Dans l’oce´an ouvert, auquel je m’inte´resse
particulie`rement, l’e´nergie est concentre´e hors de la re´gion e´quatoriale dans diffe´rentes structures.
Le signal le plus e´nerge´tique est centre´ a` 5°N. Il est associe´ a` des tourbillons (Ubelmann and
Fu, 2011), des fronts, des filaments de´veloppe´s au niveau des TIWs/TIVs (Marchesiello et al.,
2011).
Dans le Pacifique sud-ouest, l’e´nergie est principalement la signature de la variabilite´ intrin-
se`que de l’oce´an associe´e aux instabilite´s barotrope/barocline du SEC et du SECC (Qiu and
Chen, 2005; Wang et al., 2016). On observe aussi une bande d’e´nergie a` 12°S qui n’est pas de´-
95
7.1 Ondes longues versus me´so e´chelle, EKE versus SSH
Figure 7.2 – EKE (en Cm2/s2) moyen haute fre´quence (90 jours) associe´s aux e´chelles supe´rieures a`
600 km (grande e´chelle, en haut) et aux e´chelles infe´rieures a` 600 km (petite e´chelle, en bas). Les fle`ches
correspondent au courant moyen total.
taille´e dans la litte´rature. Kessler and Gourdeau (2007) ont montre´ que le SEC est module´ en
latitude en re´ponse au forc¸age du vent (dynamique de Sverdrup). On retrouve de telle modula-
tion dans la simulation G12d5. Cette bande d’e´nergie pourrait alors eˆtre la signature d’instabilite´
associe´e a` cette modulation de l’intensite´ du SEC avec la latitude. A la frontie`re nord, le niveau
d’e´nergie re´ve`le une forte activite´ me´soe´chelle associe´e aux instabilite´s baroclines du syste`me
STCC/HLCC avec le NEC dans la partie ouest du bassin (voir section 7.2 Kobashi, 2002; Qiu,
1999; Yang et al., 2013). Ces cartes illustrent la forte asyme´trie entre les deux he´misphe`res,
l’he´misphe`re nord e´tant le plus e´nerge´tique que ce soit pour les grandes e´chelles, en re´ponse aux
ondes de Rossby (Farrar, 2008) et aux TIWs (Kennan and Flament, 2000; Lyman et al., 2005,
2007), que pour l’activite´ me´so e´chelle (Ubelmann and Fu, 2011).
Les cartes de variabilite´ de SSH sont associe´es aux champs de pression en surface, qui in-
te`grent les changements sur la verticale, et elles sont ge´ne´ralement plus lisses que les cartes
d’EKE. Pour les fre´quences intra-saisonnie`res (10-90 jours), les cartes de SSH se distinguent de
celles d’EKE (Fig.7.3a). D’abord, pour les longueurs d’onde > 600 km, les structures spatiales
de la SSH sont plus e´tendues compare´es a` la distribution e´quatoriale de l’EKE, avec une varia-
bilite´ mode´re´e (2 cm rms) le long de l’e´quateur, signature des ondes longues e´quatoriales. La
SSH montre tre`s bien la signature des TIWs et des TIVs autour de 6°N et 120°-160°W, avec
une rms de 3 cm. Le Pacifique sud-ouest et la mer des Salomon, ainsi que le doˆme du Costa
Rica dans le Pacifique nord-est ont une variabilite´ significative aux grandes e´chelles (> 600 km).
Ces re´gions montrent e´galement une forte variabilite´ aux petites e´chelles (< 600 km) en accord
avec le signal d’EKE (7.3b). Les instabilite´s baroclines associe´es au syste`me NEC-STCC/HLCC
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autour de 15°-20°N sont a` l’origine d’une forte variabilite´ de SSH. Ces figures montrent combien
la signature me´soe´chelle (<600 km) en SSH entre 10°N-10°S est relativement faible. C’est aussi
vrai pour la re´gion des TIWs et TIVs a` 6°N et dans le Pacifique sud entre 10°-15°S avec des rms
de 0.8 cm pour ces courtes e´chelles spatiales.
Figure 7.3 – E´carts types de la SSH (en Cm) haute fre´quence associe´s a` la grande e´chelle (en haut) et
a` la petite e´chelle (en bas).
Ces diffe´rences entre EKE et SSH, notamment au niveau de la bande e´quatoriale, pointent
une composante age´ostrophique dans le champ de vitesse, sachant que la SSH te´moigne de la
seule composante ge´ostrophique de la dynamique. Je vais illustrer dans la section qui suit la
signature de ces deux composantes.
7.1.1 Ge´ostrophie/age´ostrophie
Aux moyennes latitudes, la circulation au premier ordre se de´duit de l’e´quilibre ge´ostro-
phique. Cet e´quilibre ge´ostrophique calcule´ sur un plan f classique traduit un champ de vitesse
proportionnel a` un gradient horizontal de hauteur divise´ par la force de Coriolis (f). A l’approche
de l’e´quateur, la force de Coriolis tend vers ze´ro, le calcul de la ge´ostrophie sur un plan f n’est
plus possible et l’e´coulement va devenir de plus en plus age´ostrophique (Joyce, 1988). Il est tout
de meˆme possible de de´duire la composante ge´ostrophique de l’e´coulement proche de l’e´quateur
a` partir des e´quations du mouvement sur un plan beta (f = βy, y la latitude). Pour cela, il faut
prendre la de´rive´ seconde par rapport a` y de la hauteur. Cette me´thode a e´te´ utilise´e avec succe`s
par Lukas and Firing (1984) qui ont ainsi montre´ que l’EUC est principalement en e´quilibre
ge´ostrophique. En utilisant aussi cette me´thode, Picaut et al. (1989), Delcroix et al. (1991) ont
mis en e´vidence le roˆle des ondes e´quatoriales de Kelvin et de Rossby dans ENSO. J’ai utilise´
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la formulation de Lagerloef et al. (1999) pour estimer les vitesses ge´ostrophiques. En utilisant
la formulation complexe U = u + iv de Lagerloef et al. (1999) , l’e´quilibre ge´ostrophique sur le
plan f (Uf , le courant ge´ostrophique sur le plan f) et sur le plan β (Ub, le courant ge´ostrophique
sur le plan β) s’e´crit respectivement :
fUf = igZ où Z = ∂ζ/∂x + i∂ζ/∂y et ζ est la hauteur (7.1)
βUb = ig∂Z/∂y g la constante de la pesanteur (7.2)
Le courant ge´ostrophique total est donne´ par : Ug = WbUb + WfUf . Wb et Wf sont des
fonctions de poids Gaussienne assurant la transition entre les deux courants ge´ostrophiques.
Elles sont de´finies telles que Wb=1 et Wf=0 a` l’e´quateur ; et Wb=0 et Wf=1 a` partir de 5° de
latitude. En fait, nous conside´rons les effets du plan beˆta a` partir de cette latitude. La composante
age´ostrophique de l’e´coulement se de´duit de la diffe´rence entre le champ de vitesse totale et le
champ de vitesse ge´ostrophique. Je vais illustrer le degre´ d’age´ostrophie de l’e´coulement par le
rapport entre l’e´nergie moyenne de la composante age´ostrophique (AEKE) et l’EKE (Fig.7.4).
Figure 7.4 – Distribution du degre´ d’ageostrophie haute fre´quence dans le Pacifique tropical. Le degre´
est exprime´ comme un pourcentage de AKE par rapport a` EKE tous deux de haute fre´quence.
Si l’on conside`re le courant total, la composante age´ostrophique est dominante le long de
l’e´quateur dans une bande 2°S-2°N, bande dans laquelle le parame`tre de Coriolis est tre`s faible.
Au-dela` de cette bande, la circulation est principalement ge´ostrophique (> 80 % de l’EKE total,
pas montre´). Cela illustre que les courants zonaux sont principalement en e´quilibre ge´ostrophique,
et ce a` basse fre´quence. Nous allons nous inte´resser particulie`rement a` la  haute fre´quence 
(< 90 jours) telle que discute´e plus haut (Fig.7.2). On retrouve un maximum d’AEKE le long de
l’e´quateur, mais e´galement un pourcentage de signal age´ostrophique non ne´gligeable (>40% de
l’EKE total) dans certaines re´gions non e´quatoriales. Il est a` noter que ces re´gions correspondent
principalement aux re´gions de faible EKE (voir Fig.7.2). A l’e´quateur, le signal age´ostrophique
est en partie associe´ a` la re´ponse de l’oce´an au forc¸age haute fre´quence (<90 jours) du vent via
les courants d’Ekman, la ge´ne´ration d’ondes d’inertie–gravite´ et d’ondes mixtes Rossby-gravite´
(Farrar and Durland, 2012; Lukas and Firing, 1984). Une grande partie de la signature des ondes
d’inertie-gravite´ doit se trouver filtrer par les sorties moyenne´es a` 5 jours de la simulation G12d5.
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A l’est de 110°W, on remarque une forte signature age´ostrophique au nord de l’e´quateur qui a e´te´
mise en e´vidence par Sprintall et al. (2009) comme e´tant une re´ponse de la couche de surface du
NECC au stress du vent. En dehors de la bande e´quatoriale, l’AEKE est particulie`rement visible
dans l’he´misphe`re sud, dans la re´gion du SECC, et dans les re´gions central et est du Pacifique
sud. Il n’est pas facile a` ce stade de distinguer les me´canismes en jeu entre ceux associe´s a` la
variabilite´ intrinse`que de l’oce´an (Qiu and Chen, 2005; Wang et al., 2016) ; et ceux en re´ponse
aux forc¸ages externes en lien avec la SPCZ qui caracte´rise le Pacifique tropical sud.
Dans la suite, concernant l’analyse spectrale des signaux en EKE et en SSH, c’est princi-
palement dans la bande e´quatoriale (10°N-10°S) que la prise en compte de l’age´ostrophie sera
importante pour l’interpre´tation des spectres.
7.1.2 Anisotropie
Une me´trique simple pour illustrer le degre´ d’anisotropie de la variabilite´ d’un champ de
vitesse est de mesurer le rapport relatif entre les anomalies de courant zonal, u, et me´ridien,
v. Cela revient a` de´finir le parame`tre M (Huang et al., 2007; Scott et al., 2008; Stewart et al.,
2015) :
M =< u2 – v2 > / < u2 + v2 > (7.3)
Le symbole <.> indique la moyenne temporelle. Dans un champ de courants isotropes, les
variations de courant zonaux et me´ridiens sont e´gales, M est alors nul. M non-nul est associe´
a` l’anisotropie dans les statistiques moyennes des anomalies de courants. Une valeur ne´gative
de M correspond a` des variations du courant zonal moins grandes que les variations du courant
me´ridien. D’une autre fac¸on, M<0 signifie aussi que les structures dans le fluide sont allonge´es
dans la direction me´ridienne et donc que l’e´nergie cine´tique a tendance a` se propager suivant la
direction me´ridienne.
Aux moyennes latitudes, l’anisotropie est le re´sultat de la manifestation de l’effet be´ta qui
se fait sentir pour les grandes e´chelles ou` la cascade inverse d’e´nergie des e´chelles me´ridiennes
devient de plus en plus faible compare´e a` celle des e´chelles zonales (Scott et al., 2008). Dans les
tropiques, on s’attend a` une forte anisotropie de la circulation avec une dominance du courant
zonal sur le courant me´ridien associe´e a` la structure des courants tropicaux. C’est bien ce que
l’on observe sur la figure7.5 a` partir du champ de vitesse total. Le degre´ d’anisotropie varie
malgre´ tout fortement avec la latitude. Au niveau de l’e´quateur, les valeurs de M sont proches
de 1 ; elles de´croissent a` 0.2 a` 15° de latitude, voire a` 0 a` 20° de latitude. Cette distribution de M
est largement conditionne´e par les mouvements grande e´chelle/basse fre´quence de la dynamique
tropicale mais qu’en est-il du degre´ d’anisotropie des mouvements  haute fre´quence  (<90
jours) ?
Appre´hender le degre´ d’anisotropie a` diffe´rentes e´chelles est important pour comprendre
les interactions entre me´soe´chelle et l’e´coulement grande e´chelle (Scott et al., 2008; Stewart
et al., 2015). Dans les tropiques ou` la dynamique est faiblement non line´aire on s’attend a` une
turbulence anisotrope. Ceci est confirme´ par Stewart et al. (2015) qui ont montre´ que l’anisotropie
associe´e a` la me´soe´chelle augmente vers l’e´quateur avec des structures tourbillonnaires allonge´es
zonalement en accord avec les observations altime´triques (Eden, 2007).
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Figure 7.5 – Distribution dans le Pacifique tropical du parame`tre M mesurant le degre´ d’anisotropie. La
figure du haut donne M pour le signal total, M pour le signal haute fre´quence est repre´sente a` la figure
du bas. M>0 signifie que les structures sont allonge´es zonalement.
Le parame`tre M, e´value´ avec le courant haute fre´quence (< 90 jours), est illustre´ a` la figure
7.5. Compare´e a` la figure pre´ce´dente ou` les valeurs de M sont positives partout sur le domaine, ici,
les valeurs de M peuvent eˆtre soit positives, soit ne´gatives. Dans la bande e´quatoriale 2°N-2°S, M
est largement positif. Les variations du courant zonal y sont plus e´leve´es que le me´ridien. Ainsi,
une grande partie de l’e´nergie cine´tique sera associe´e a` des longueurs d’ondes principalement
zonales. Ce n’est pas surprenant si l’on conside`re qu’une partie de ce signal est associe´e aux
ondes longues de Kelvin intra-saisonnie`res mais c’est aussi le cas pour les plus courtes e´chelles
associe´es a` lame´soe´chelle (non montre´). Autour de 5°N dans la partie centrale du Pacifique,
M est largement ne´gatif. Ici les variations du courant me´ridien dominent sur celles du courant
zonal, c’est la signature des ondes tropicales d’instabilite´s dont la ge´ne´ration et la propagation
sont lie´es a` de fortes variations du courant me´ridien. Hormis, dans la re´gion du NEC (10°N)
ou` M est le´ge`rement positif, la plupart des re´gions hors e´quateur se caracte´risent par des M
ne´gatifs, traduisant une le´ge`re dominance de la variabilite´ me´ridienne. Un tel comportement
a e´te´ mis en e´vidence dans les moyennes latitudes par Scott et al. (2008) qui sugge`rent l’effet
d’une turbulence faiblement non line´aire plutoˆt que pleinement de´veloppe´. Cet argument semble
d’autant plus valable dans les tropiques ou` la majorite´ des tourbillons est de´crite comme e´tant
faiblement non line´aire (Ubelmann and Fu, 2011). Dans la re´gion nord du bassin, Qiu et al.
(2008) ont e´galement mis en e´vidence que la me´so-e´chelle associe´e au STCC se caracte´rise a`
la fin de l’hiver/de´but de printemps par des tourbillons allonge´s dans la direction me´ridienne,
re´sultats d’instabilite´ barocline line´aire.
Cette section s’est concentre´e sur la re´partition ge´ographique de la variabilite´ meso-e´chelle
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 filtre´e aux e´chelles < 90 jours et < 600 km. D’abord, dans la bande 10°N a` 10°S, l’EKE 
me´so-e´chelle est assez faible, seulement 10% de l’EKE totale. Les anomalies de SSH me´so-
e´chelle  sont e´galement tre`s faibles avec seulement une rms de 1 cm. Les structures les plus
e´nerge´tiques en EKE et SSH sont pre´sentes au bord est vers 12°N (doˆme du Costa Rica), dans la
mer des Salomon, et entre 15-20°N associe´es aux instabilite´s du syste`me NECC/STCC-HLCC.
Autour de 5°N, l’e´nergie des TIWs dans le Pacifique central, avec des e´chelles caracte´ristiques de
1000 km, est aussi bien de´tecte´ par la SSH. Mais dans une grande partie du Pacifique tropical,
l’e´nergieme´so-e´chelle qu’on voudrait de´tecter avec l’altime´trie (SSH) est assez faible. Aussi,
dans le guide d’onde e´quatorial entre 2°N et 2°S, les courants sont presque 100% age´ostrophique et
donc sans signature en SSH. Ces courants sont aussi fortement anisotropes avec une dominance de
la variabilite´ zonale. Hors de cette bande 2°N-2°S, les courants sont davantage isotropes, avec une
le´ge`re dominance pour les variations me´ridiennes. Donc en dehors du guide d’onde e´quatorial la
de´tection par l’altime´trie de la dynamique tropicaleme´so-e´chelle est associe´e a` des courants
ge´ostrophiques faibles, avec une anisotropie qui favorise les variations me´ridiennes. Les mesures
altime´triques alongtrack qui traversent ces latitudes ont une orientation plutoˆt me´ridienne, qui
e´chantillonnent davantage les variations zonales des courants (Morrow et al., 1992).
Dans la prochaine section, nous allons explorer la signature spectrale de ces structures en
conside´rant diffe´rentes bandes de latitude tropicale. Aussi, nous allons montrer comment dans
les tropiques la faible variabilite´ en niveau de la mer de cette  me´soe´chelle  tropicale est
contamine´e par la variabilite´ des ondes internes et comment ces ondes internes modifient le
spectre de SSH dans les tropiques.
7.2 Spectral signatures of the tropical Pacific dynamics from
model and altimetry : A focus on the meso/submesoscale
range
Ce chapitre est de´die´ a` un article publie´ a` Ocean Science. L’objet de cet article est l’analyse
de la signature spectrale de la dynamique tropicale et sa repre´sentativite´ en terme de niveau
de la mer ceci en tirant parti de la description faite dans la section pre´ce´dente. La motivation
e´tait les diffe´rences importantes dans l’allure des spectres en nombre d’ondes entre ceux issus de
la mode´lisation et ceux issus de l’altime´trie. Nous montrons dans ce papier que ces diffe´rences
sont principalement associe´es aux ondes internes de mare´e dont la variabilite´ est suffisamment
forte compare´e a` celle de la dynamique tropicale pour polluer les longueurs d’onde de la 
me´so-e´chelle . La section suivante (7.3) pre´sente une analyse comple´mentaire a` cette e´tude a`
partir de spectres 3D afin de mieux appre´hender la  me´so-e´chelle  tropicale et les transferts
d’e´nergie associe´s.
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Abstract. The processes that contribute to the flat sea sur-
face height (SSH) wavenumber spectral slopes observed in
the tropics by satellite altimetry are examined in the tropi-
cal Pacific. The tropical dynamics are first investigated with
a 1/12◦ global model. The equatorial region from 10◦ N to
10◦ S is dominated by tropical instability waves with a peak
of energy at 1000 km wavelength, strong anisotropy, and a
cascade of energy from 600 km down to smaller scales. The
off-equatorial regions from 10 to 20◦ latitude are charac-
terized by a narrower mesoscale range, typical of midlati-
tudes. In the tropics, the spectral taper window and segment
lengths need to be adjusted to include these larger energetic
scales. The equatorial and off-equatorial regions of the 1/12◦
model have surface kinetic energy spectra consistent with
quasi-geostrophic turbulence. The balanced component of
the dynamics slightly flattens the EKE spectra, but modeled
SSH wavenumber spectra maintain a steep slope that does
not match the observed altimetric spectra. A second analy-
sis is based on 1/36◦ high-frequency regional simulations in
the western tropical Pacific, with and without explicit tides,
where we find a strong signature of internal waves and inter-
nal tides that act to increase the smaller-scale SSH spectral
energy power and flatten the SSH wavenumber spectra, in
agreement with the altimetric spectra. The coherent M2 baro-
clinic tide is the dominant signal at∼ 140 km wavelength. At
short scales, wavenumber SSH spectra are dominated by in-
coherent internal tides and internal waves which extend up
to 200 km in wavelength. These incoherent internal waves
impact space scales observed by today’s along-track altimet-
ric SSH, and also on the future Surface Water Ocean Topog-
raphy (SWOT) mission 2-D swath observations, raising the
question of altimetric observability of the shorter mesoscale
structures in the tropics.
1 Introduction
Recent analyses of global sea surface height (SSH)
wavenumber spectra from along-track altimetric data (Xu
and Fu, 2011, 2012; Zhou et al., 2015) have found that
while the midlatitude regions have spectral slopes consis-
tent with quasi-geostrophic (QG) theory or surface quasi-
geostrophic (SQG) theory, the tropics were noted as regions
with very flat spectral slopes (Fig. 1a). The objective of
this paper is to better understand the processes specific to
the tropics that contribute to the SSH wavenumber spec-
tral slopes observed by satellite altimetry, particularly in the
“mesoscale” range at scales < 600 km and 90 days (Tulloch
et al., 2009).
Only a few studies have addressed the tropical dynamics
at spatial scales smaller than this 600 km cutoff wavelength.
The tropics are characterized by a large latitude-dependent
Rossby deformation radius (Ld) varying from 80 km at 15◦
to 250 km in the equatorial band (Chelton et al., 1998). Dif-
ferent studies have clearly distinguished the tropical regions
dominated by linear planetary waves from the midlatitudes
dominated by non-linear regimes (Fu, 2004; Theiss, 2004;
Chelton et al., 2007). Close to the Equator, baroclinic in-
stability is inhibited, while barotropic instability becomes
more important (Qiu and Chen, 2004), and mesoscale struc-
tures arise from the baroclinic and barotropic instabilities as-
sociated with the vertical and horizontal shears of the up-
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Figure 1. (a) Spatial distribution of altimetric along-track SSH wavenumber spectral slope calculated in the fixed 70–250 km mesoscale
range (from Xu and Fu, 2011; their Fig. 2). (b) Latidudinal dependence of the altimetric SSH along-track wavenumber spectra in the Atlantic
Ocean (from Dufau et al., 2016; their Fig. 3). The colors of the spectra refer to the geographical boxes where along-track data were averaged
on the right.
per circulation (Ubelmann and Fu, 2011; Marchesiello et
al., 2011). This distinct regime in the tropics raises many
questions on the representation of the meso-/submesoscale
tropical dynamics in the global analyses of along-track al-
timetric wavenumber spectra. How are these complex f -
variable zonal currents folded into along-track wavenumber
spectra, calculated in 10× 10◦ bins with a dominant merid-
ional sampling in the tropics? Also, the tropics are character-
ized by strong ageostrophic flow, and the representativeness
of geostrophic balance from SSH to infer the tropical dynam-
ics needs to be checked.
Another dynamical contribution that could flatten the
SSH wavenumber spectra in the tropics is associated
with high-frequency processes. In altimetric SSH data, the
high-frequency barotropic tides are corrected using global
barotropic tidal models, and in the tropics away from coasts
and islands, these barotropic tide corrections are quite ac-
curate (Stammer et al., 2014). Altimetric data are also cor-
rected for the large-scale rapid barotropic response to high-
frequency atmospheric forcing (< 20 days), the so-called
dynamical atmospheric correction, using a 2-D barotropic
model forced by high-frequency winds and atmospheric
pressure (Carrere and Lyard, 2003). With only 10- to 35-day
repeat sampling, altimetry cannot track the evolution of these
rapid barotropic processes, and a correction is applied to pre-
vent aliasing of their energy into lower frequencies. In ad-
dition to these large-scale barotropic corrections which are
removed from the altimetric data, there exist high-frequency
SSH signals from internal tides and internal waves that con-
tribute energy at small-scale (< 300 km) wavelengths. Their
impact on SSH wavenumber spectra has been predicted from
model analyses in different regions (Richman et al., 2012;
Ray and Zaron, 2016), and shows that they can dominate in
regions of low eddy energy. Dufau et al. (2016) demonstrated
that internal tides can introduce spectral peaks in the altimet-
ric wavenumber spectra from 100 to 300 km wavelength, es-
pecially at low latitudes (Fig. 1b). Recent results from a high-
resolution 1/48◦ model highlight that the tidal and supertidal
signals in one region of the equatorial Pacific greatly exceed
the subtidal dynamics at scales less than 300 km wavelength,
and supertidal phenomena are substantial at scales approxi-
mately 100 km and smaller (Savage et al., 2017).
A more technical contribution that can impact the lower
spectral slopes in the tropics concerns the altimetric data pro-
cessing, the spectral calculation, and spectral slope estima-
tion. Much attention has been devoted to the effects of alti-
metric noise (Xu and Fu, 2012; Zhou et al., 2015; Biri et al.,
2016) which can flatten the calculated spectral slope if the
noise is not removed correctly. Different studies also use dif-
ferent tapering windows to reduce leakage of non-periodic
signals in limited-length data series, which can also mod-
ify the spectral slope. In global studies, a fixed wavelength
band from 70 to 250 km is often used for the spectral slope
calculation (Xu and Fu, 2012; Dufau et al., 2016), which is
appropriate for estimating the spectral slope of the energy
cascade at midlatitudes but may not be well adapted for the
tropics where the maximum spectral slope extends to longer
wavelengths, due to the larger Rossby radius there (Fig. 1b).
Thus, the interpretation of altimetric tropical SSH spectra,
at spatial scales smaller than 600 km, remains a matter of de-
bate in terms of ocean dynamics. This paper aims at filling
this gap by studying the dynamical processes contributing
to the small-scale SSH spectra in the tropical Pacific using
modeling and observational data. Two different approaches
Ocean Sci., 14, 1283–1301, 2018 www.ocean-sci.net/14/1283/2018/
103
M. Tchilibou et al.: Spectral signatures of the tropical Pacific dynamics from model and altimetry 1285
are proposed to better understand the contributions to the ob-
served altimetric flatter spectral slopes. Firstly, we wish to
explore the spectral signatures in SSH and EKE of the trop-
ical Pacific mesoscale dynamics (with periods greater than
10 days and wavelengths down to 25 km) and we will con-
centrate particularly on the tropical “mesoscale” band that
varies with latitude. For this, we analyze the global 1/12◦
DRAKKAR model in the tropical Pacific from 20◦ S to
20◦ N, using 5-day outputs covering the period 1987–2001.
In comparison to the altimetric analyses of Xu and Fu (2012)
or Dufau et al. (2016), this model was specifically chosen to
have no high-frequency response to tides, internal waves or
rapid tropical waves, and is not limited at low wavelengths
by the altimetric instrument noise but rather by the horizon-
tal grid resolution. We will also use this model to explore the
effects of using limited segment lengths or specific window-
ing when calculating our wavenumber spectra.
In the second part of this paper, we will address the im-
pact on SSH and EKE of the high-frequency components us-
ing a unique modeling experiment: we will analyze a higher-
resolution and high-frequency version of the model: a 1/36◦
regional model of the southwest Pacific (Djath et al., 2014)
with and without tides. These two regional model runs have
exactly the same configuration and high-frequency atmo-
spheric forcing, both versions include the atmospherically
forced internal gravity waves in the tropics. Careful filter-
ing of the barotropic and coherent internal tides from the
model with tides also allows us to explore the relative im-
pact of the incoherent tide–ocean circulation interactions,
and their signature on the along-track wavenumber spec-
tra. This two-model configuration allows us to make a brief
investigation of the effects of high-frequency dynamics on
the wavenumber spectra, and to discuss the modeled spec-
tra in comparison with altimetric wavenumber spectra based
on TOPEX/Poseidon, Jason, and SARAL/ALtiKa altimeter
data. These results will help to better understand the physical
content of altimetric observation today, as well as to explore
the finer scales that would be captured using future mea-
surements of the Surface Water Ocean Topography (SWOT)
satellite (Fu and Ubelmann, 2014).
In Sect. 2, the different models and data used are pre-
sented. In Sect. 3, we discuss processing issues for the
spectral calculation, particularly to reduce leakage effects
in short tropical segments. In Sect. 4, we discuss the EKE
spectral signature of the dynamics over the tropical Pacific
as simulated by the 1/12◦ resolution model. In Sect. 5,
results are discussed in terms of balanced dynamics and
the 1/12◦ model’s SSH spectra are compared to Jason and
SARAL/ALtiKa wavenumber spectra. Finally, the contribu-
tions of the high-frequency motions to the SSH spectral sig-
nature are investigated using the 1/36◦ regional resolution
model with and without tides, to illustrate its close match
with altimetric data. Section 6 presents the conclusions of
our study.
2 Models and altimetric data
2.1 Models
To study mesoscale and submesoscale activity from an
oceanic general circulation model (OGCM), the model has
to properly resolve the corresponding dynamical scales (i.e.,
be eddy resolving). The effective resolution for numerical
models is that six to eight grid points are needed to properly
resolve dynamical features (Soufflet et al., 2016). In midlat-
itudes, numerical convergence requires ∼kilometer horizon-
tal resolution; however, in the tropics, because of the larger
Ld due the weaker Coriolis force, numerical convergence is
obtained from 1/12◦ horizontal resolution, and the increase
of resolution to 1/36◦ only seems to displace the dissipative
range of the model toward smaller scale (Marchesiello et al.,
2011).
In this paper, we first use a global model at 1/12◦ res-
olution from the DRAKKAR consortium based on the Nu-
cleus for European Modelling of the Ocean (NEMO) code
(Madec, 2008; Lecointre et al., 2011), referenced as G12d5.
This model has 46 levels and has been integrated from 1989
to 2007 using a 3-hourly ERA-Interim reanalysis (Dee et al.,
2011). The 3-D velocities and the 2-D SSH are saved as 5-
day means during the period of integration. This simulation
has been used to document mesoscale variability in the south-
west Pacific Solomon Sea (Gourdeau et al., 2014, 2017). The
present study will analyze this simulation over the tropical
Pacific between 20◦ N and 20◦ S.
In the second part of the paper, we use a regional
DRAKKAR/NEMO model with 1/36◦ resolution and 75 lev-
els, still with surface forcing from the 3 h ERA-Interim re-
analysis. Two simulations are performed: one without tidal
forcing (R36) over the 1992–2012 period, and one with tidal
forcing (R36T) over the 1992–2009 period (Tchilibou et al.,
2018). These different model configurations are particularly
important in this area where internal tides are active (Niwa
and Hibiya, 2011; Gourdeau, 1998), and could modify ac-
cordingly the energy flux for the meso- and submesoscale
bands (Richman et al., 2012). Daily mean model outputs
are saved as R36(T)d, as well as instantaneous fields saved
hourly (R36(T)h) during a 3-month period from January–
March 1998. We will use these different configurations to in-
vestigate the impact of high-frequency ageostrophic motions
such as baroclinic tides and internal waves.
Further details on these different model configurations are
given in Appendix A.
2.2 Altimetric data
Along-track SSH observations from TOPEX/Poseidon cov-
ering a period (January 1993 to December 2001) in com-
mon with the G12d5 simulations are analyzed over the
tropical Pacific domain. The most recent altimetric mis-
sions (Jason-2 and SARAL/ALtiKa) are also analyzed over
www.ocean-sci.net/14/1283/2018/ Ocean Sci., 14, 1283–1301, 2018
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the January 2013 to December 2014 period to compare
with the signature of the high-frequency modeled SSH in
R36Th. These data are made available from the Coperni-
cus Marine and Environment Monitoring Service (CMEMS;
http://marine.copernicus.eu, last access: 22 October 2018).
TOPEX/Poseidon and Jason-2 are conventional pulse-width
limited altimeters operating in the Ku band (Lambin et al.,
2010). SARAL/ALtiKa, with its 40 Hz Ka-band emitting fre-
quency, its wider bandwidth, lower orbit, increased pulse
repetitivity frequency, and reduced antenna beamwidth, pro-
vides a smaller footprint and lower noise than the Ku-band
altimeters (Verron et al., 2015). For the different missions,
we will analyze the 1 Hz data, extracted over the same region
as our model analysis.
3 Spectral methods
In the following sections, we present spectral analyses of
the modeled SSH or EKE fields, or the altimetric SSH.
The spectral analysis we use is based on fast Fourier trans-
forms (FFTs) of our signal, which allows us to work with
a limited sampled signal. Longer data records enable a
better decomposition of the variability at each frequency
(wavenumber) and thus a better separation of neighboring
frequencies in the spectrum. However, for wavenumber spec-
tra, long spatial data records can mix information from dif-
ferent geographical regimes, especially in the tropics where
meridional sections cross the strong zonal currents, making
their dynamical interpretation difficult.
Different studies performing spectral analysis of altimet-
ric data or models over the global ocean use very different
data length segments to calculate the spectrum. Some alti-
metric studies use data segment lengths of around 500 km
(e.g., Dufau et al., 2016), or 1000 km length tracks averaged
in 10 or 20◦ square boxes, with or without overlapping (Xu
and Fu, 2012). Model spectra are mostly calculated in 10 or
20◦ square boxes (e.g., Sasaki and Klein, 2012; Biri et al.,
2016; Chassignet and Xu, 2017). These data segment lengths
may be adequate for the midlatitudes but are not appropriate
for the tropics, when the maximum energy can occur at 600–
1000 km wavelengths. Using shorter segments than this re-
duces the maximum energy and should increase the leakage
from energetic low wavenumbers to weaker high wavenum-
bers, thus decreasing the spectral slope (Bendat and Piersol,
2000).
A wide variety of filter windows are applied in the differ-
ent studies before calculating frequency (wavenumber) spec-
tra to reduce the leakage effect. These include the 10 % co-
sine taper window or Tukey 0.1 window, referred hereafter
as Tk01 (Le Traon et al., 2008; Richman et al., 2012; Dufau
et al., 2016); the Hanning window, referred to as Hann (Capet
et al., 2008; Rocha et al., 2016); or making the signal dou-
ble periodic instead of the tapering, referred as Dbp (March-
esiello et al., 2011; Sasaki and Klein, 2012; Chassignet and
Xu, 2017). In the following, we will also consider a 50 %
cosine taper window (Tk05).
We tested the sensitivity of our G12d5 model’s SSH
wavenumber spectrum to the different tapering windows and
the double periodic method, using different data length sizes,
and in one or two dimensions. The details are given in Ap-
pendix B.
We find that to safely avoid leakage in the tropics, it is best
to use a long record and an effective taper window. The Tk05
or Hann filters give convincing results in the equatorial band,
with a minimum of 15◦ to 20◦ needed in segment lengths
(Fig. B1). We do not advise to use the Tk01 filter window.
In the off-equatorial region, 10◦ data segments or 10◦× 10◦
boxes are sufficient. We choose to use the Tukey 0.5 filter for
our tropical spectral analyses in this paper.
4 Spectral representation of the tropical dynamics
In this section, we analyze the spectral signatures of the trop-
ical dynamics by first considering the surface velocity fields
of the G12d5 simulation over the open Pacific Ocean. Mod-
eling studies mainly analyze velocity or EKE fields, and we
start our spectral analysis by checking that the model repre-
sents well the main dynamical processes in the tropics. Sur-
face velocity fields were averaged over the first 40 m depth
and include geostrophic and ageostrophic components. The
model resolves a domain of variability with periods greater
than 10 days, and wavelengths exceeding 25 km, but model
dissipation may be active up to 70 km wavelength. Note that
the resonant response to the wind forcing through the 3- to
5-day period, large-scale equatorially trapped inertia–gravity
waves, are not represented in G12d5 because of the 5-day
averaged model outputs.
The tropical Pacific is characterized by a series of strong
alternate zonal currents and a large range of ocean variabil-
ity, in response to the atmospheric forcing and to the intrin-
sic instability of the current system. The main zonal currents
spanning the tropical Pacific are shown in Fig. 2: north of
10◦ N is the westward North Equatorial Current (NEC) and
at its northern edge are the eastward Subtropical Countercur-
rent (STCC) and the Hawaiian Lee Countercurrent (HLCC)
(Kobashi and Kawamura, 2002; Sasaki and Nonaka, 2006);
between 3 and 8◦ N is the eastward North Equatorial Coun-
tercurrent (NECC); south of 3◦ N, the westward South Equa-
torial Current (SEC) straddling the Equator is divided in two
branches by the eastward Equatorial Undercurrent (EUC)
that reaches the surface to the east. The eastward South Equa-
torial Countercurrent (SECC) in the southwestern Pacific is
between 6 and 11◦ S. Instabilities of these zonal currents re-
sult in meso- and submesoscale activity illustrated by a snap-
shot of vorticity (Fig. 2) that illustrates the description of
vortices in Ubelmann and Fu (2011). It is characterized by
structures with a large range of scale and strong anisotropy
in the equatorial band. The largest structures (∼ 500 km) cor-
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Figure 2. Snapshot of relative vorticity of the 1/12◦ G12d5 simulation; units are in 1× 10−5 s−1. The yellow lines delineate the equatorial
and off-equatorial regions. The dashed lines delineate square boxes for the different regions to compute wavenumber spectra. The black
arrows illustrate the main zonal tropical currents (SEC: South Equatorial Current, SECC: South Equatorial Countercurrent, NECC: North
Equatorial Countercurrent, NEC: North Equatorial Current, STCC: Subtropical Countercurrent, HLCC: Hawaiian Lee Countercurrent).
respond to the non-linear tropical instability vortices (TIVs),
also associated with the tropical instability waves (TIWs),
and occur north of the Equator (Kennan and Flament, 2000;
Lyman et al., 2007). The off-equatorial regions (10–20◦ lat-
itude) are characterized by smaller-scale turbulent structures
in Fig. 2.
In order to investigate how these well-known tropical dy-
namics project into frequency or wavenumber spectra, we
will analyze separately the equatorial band (10◦ S–10◦ N)
and the off-equatorial band (10–20◦ N and 10–20◦ S) de-
fined by the different boxes in Fig. 2. The model’s repre-
sentation of the following diagnostics will be discussed to-
gether for each zonal band: the EKE frequency spectra as a
function of latitude and longitude (Fig. 3), the zonal EKE
wavenumber–frequency (k−ω) spectra and meridional EKE
wavenumber–frequency (l−ω) spectra (Fig. 4), and the 1-D
(zonal/meridional) EKE wavenumber spectra (Fig. 5).
4.1 Equatorial region
The temporal variability of the tropical EKE signal is shown
by EKE frequency spectra as a function of latitude and lon-
gitude in Fig. 3. In the equatorial band, most of the en-
ergy is concentrated within 5◦ of the Equator (Fig. 3a). The
highest EKE occurs in this band at annual to interannual
scales, but there is still significant energy over all periods
greater than the 10 days resolved by this model. EKE spec-
tra averaged in latitude over 20◦ N–20◦ S are highly influ-
enced by the energetic equatorial dynamics (Fig. 3b). This
band includes the equatorial wave guide where waves tend
to propagate zonally and are organized into a set of discrete
meridional modes (Farrar, 2008). Since zonal wavenumber–
frequency spectra are averaged from a number of latitudes
within the equatorial band, contributions from the different
modes may be seen at once (Fig. 4b). The eastward phase
speed (positive wavenumber), due to fast-moving Kelvin
waves at the Equator, is visible even if the strong west-
ward propagation (negative wavenumber) just off the Equa-
tor overpowers the eastward propagation on the Equator
in the averaged spectrum. We have superimposed on the
zonal wavenumber–frequency spectrum the theoretical dis-
persion curves of the first baroclinic-Rossby waves in a rest-
ing ocean. Values of wavenumber and frequency for which
the EKE power spectrum is significantly above the back-
ground follow relatively well the variance-weighted mean lo-
cation of dispersion curves for long equatorial waves. Merid-
ional wavenumber–frequency (l−ω) EKE spectra were com-
puted over the 20◦ N to 20◦ S section, in different longitude
bands spanning the Pacific Ocean. Figure 4d shows an ex-
ample for the particularly energetic 120–150◦W band. Other
longitude bands across the Pacific show similar spectral en-
ergy patterns but with lower energy levels. Figure 4b and d
illustrate the strong anisotropy between the zonal (k, ω) and
meridional (l, ω) spectra. The meridional structure of the
dominant zonal equatorial waves is well known, with merid-
ional amplitude decaying away from the Equator over±5◦ or
550 km. This contributes in the meridional-frequency EKE
spectrum to the fairly constant decrease in spectral energy
from long wavelengths down to 100–250 km wavelength, in
both north and south directions (Fig. 4d).
The ridge of westward variance (Fig. 4b) is nearly verti-
cal, with variance mainly restricted to large wavelengths but
also extending to high frequencies in relation with TIW ac-
tivity. In accordance with observations (Willet et al., 2006;
Lee et al., 2018), the modeled TIWs are defined by peri-
ods and zonal wavelengths in the range of 15–40 days and
800–2000 km, respectively. They have a meridional propa-
gation with northward and southward motions roughly bal-
anced, which is a hallmark of standing meridional modes
www.ocean-sci.net/14/1283/2018/ Ocean Sci., 14, 1283–1301, 2018
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Figure 3. (a) Latitudinal distribution of the EKE frequency power
spectra computed at each model grid point of the G12d5 simulation,
and averaged in longitude. The black line is the critical period from
Lin et al. (2008). (b) Longitudinal distribution of the EKE frequency
power spectra computed at each model grid point of the G12d5 sim-
ulation, and averaged between 20◦ S and 20◦ N. Units are in log10
of cm2 s−2 cpday−1.
for TIWs as seen in Lyman et al. (2005) and Farrar (2008,
2011) and earlier work (Fig. 4d). The 33-day TIW variabil-
ity is triggered by baroclinic instability of the SEC-NECC
system, located between 3–5◦ N and 160–120◦W (Fig. 3a
and b). They have an asymmetric structure across the Equa-
tor with larger energy north of the Equator than south of it in
accordance with the analysis of TOPEX/Poseidon sea level
data by Farrar (2008). The 20- to 25-day variability, asso-
ciated with another type of TIW triggered by barotropic in-
stability of the EUC-SEC system (Masina et al., 1999), is
centered at the Equator, east of 140◦W (Fig. 3a and b). Cen-
tered at the Equator, from the background, there is a 60- to
80-day variability extending from 150◦ E to 130◦W (Fig. 3a
and b) associated with intraseasonal Kelvin waves (Cravatte
et al., 2003; Kessler et al., 1995), as confirmed by east-
ward variance and energy centered at l = 0 in the zonal and
meridional-frequency spectra, respectively (Fig. 4b and d).
The model represents these tropical signals well, and for
wavelengths larger than 600 km the equatorial waves are
the dominant signal (Tulloch et al., 2009). For wavelengths
smaller than 600 km, the variance no longer follows the
Rossby wave dispersion curves, and exhibits a red noise char-
acter in wavelength, and a nearly white noise in frequency.
These rapid motions with 250–600 km wavelengths occur in
response to wind forcing, wave interactions, or current in-
stability. The corresponding zonal EKE wavenumber spec-
trum (Fig. 5) has a steep slope that continues rising to long
wavelengths with a k−3 relation reaching a peak at 1000 km,
reflecting the zonal scales of the TIWs, before flattening to
a k−1 power law at larger scale. Below 70 km, EKE spectra
drastically steepen as an effect of model dissipation.
4.2 Off-equatorial regions
Poleward of 10◦, the equatorial trapped waves become in-
significant, and most of the energy is concentrated at periods
greater than 60 days (Fig. 3a). This corresponds to results by
Fu (2004) showing a decreasing frequency range with lati-
tude, where the maximum frequency at each latitude corre-
sponds to the critical frequency of the first-mode baroclinic
waves that varies from 60 days at 10◦ S to 110 days at 20◦ S
(Lin et al., 2008). The zonal wavenumber–frequency spec-
trum strongly differs from those in the equatorial belt (Fig. 4a
and c), and is closer to the midlatitude spectra (Wunsch,
2010; Wakata, 2007; Fu, 2004) with smaller energy in the
south tropics than in the north as also reported by Fu (2004).
The theoretical dispersion curves for midlatitude first baro-
clinic Rossby waves are shown for the case of meridional
wavenumbers corresponding to infinite wavelengths. At low
wavenumbers (i.e., long wavelengths> 600 km), the motions
follow the baroclinic dispersion curves.
Although linear Rossby wave theory provides a first-order
description of the EKE spectra, in both hemispheres energy
extends to higher frequencies (Fig. 3a), and as the wavenum-
ber and frequency increases, significant deviations from the
baroclinic dispersion curves occur (Fig. 4a and c). Much of
the energy lies approximately along a straight line called
the “non-dispersive line” in wavenumber–frequency space
as it implies non-dispersive motions. The wavenumber de-
pendencies along the “non-dispersive line” could be the sig-
nature of non-linear eddies (Rhines, 1975). The westward
propagation speed is estimated at ≈ 10 cm s−1, close to the
eddy propagation speed found in this latitudinal range by
Fu (2009) and Chelton et al. (2007). But these regions are
defined as a weakly non-linear regime (Klocker and Aber-
nathey, 2014). In this region of mean zonal currents, the dis-
persion curves experience Doppler shifting by the zonal flow
which makes the variability nearly non-dispersive (Farrar
and Weller, 2006). So, the non-dispersive line could account
for coherent vortices and more linear dynamics as Rossby
waves or meandering jets propagating westward (Morten et
al., 2017).
The zonal EKE wavenumber spectra (Fig. 5) in the off-
equatorial regions exhibit a standard shape with a long-
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Figure 4. Zonal wavenumber–frequency EKE spectra averaged over the (a) 10–20◦ N region, (b) 10◦ S–10◦ N region, and (c) 10–20◦ S
region. (d) Meridional wavenumber–frequency EKE spectra covering 20◦ S–20◦ N averaged over the 120–150◦W region. Superimposed on
panels (a) and (c) are the theoretical dispersion curves for the first-mode baroclinic waves. Superimposed on panel (b) are the theoretical
dispersion curves for the first three baroclinic wave modes, and the Kelvin wave mode. Units are in log10 of cm
2 s−2 cpday−1 cpkm−1.
wavelength plateau and a spectral break at about 300–
400 km, followed by a drop in energy close to a k−2/k−3
relation (Stammer, 1997). These steep spectral slopes corre-
spond to an inertial range characteristic of mesoscale turbu-
lence (Xu and Fu, 2011). These different spectra confirm that
the northern tropics are more energetic than the southern part
with a mesoscale range extending to larger scale. It quanti-
fies the more active turbulence in the Northern Hemisphere,
as illustrated in Fig. 2.
4.3 Anisotropic EKE spectra
Classically, wavenumber spectra are investigated through-
out an oceanic basin by dividing the basin in square boxes
where spectra are calculated to take account of the regional
diversity of QG turbulence properties (Xu and Fu, 2011;
Sasaki and Klein, 2012; Biri et al., 2016; Dufau et al.,
2016). Here, the spectra analysis of the equatorial and off-
equatorial bands described above is revisited in 10◦× 10◦
boxes for the off-equatorial region, and in 20◦× 20◦ boxes
for the equatorial region that are suited to recover the shape
of the mesoscale range in the tropics (e.g., Sect. 3). Within
each equatorial or off-equatorial latitude band, spectra in the
different boxes are similar (not shown). Therefore, spectra
are averaged over all the boxes and we present one mean
spectrum representative of the square boxes for each band
(equatorial and off-equatorial). In geostrophic turbulence,
which is non-divergent to leading order, isotropy implies
that 1-D (zonal/meridional) and 2-D azimuthally integrated
wavenumber spectra (or wavenumber magnitude spectra) are
identical and follow the same power law. In the tropics, there
is a stronger anisotropic component of the dynamics, which
will be explored in Fig. 6.
When we concentrate on the 20◦× 20◦ equatorial box,
we are limited to wavelengths smaller than 2000 km, and
the meridional EKE spectrum has a higher level of energy
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Figure 5. Zonal wavenumber EKE spectra averaged over the equa-
torial (orange line) and off-equatorial latitude bands (north: green;
south: blue). Units are in cm−2 s−2 cpkm−1.
than the zonal one (Fig. 6b). It reflects that a given level of
energy corresponds to higher zonal than meridional wave-
lengths. It is consistent with the widely held notion that
scales of variability near the Equator tend to be larger in
the zonal direction than in the meridional direction for many
kinds of variability (mean currents, inertia–gravity waves,
Kelvin waves, Yanai waves, TIWs). The magnitude EKE
spectrum is mostly representative of the meridional one. Note
that since along-track altimetry is mainly orientated in the
meridional direction in the tropics, altimetric SSH measure-
ments are particularly well suited to account for the dominant
meridional variability, within the limit of the geostrophic hy-
pothesis. Despite the anisotropy at every scale, the differ-
ent EKE spectral components have a similar shape, with a
continuous k−3 slope between 100 and 600 km wavelength.
The peak of the EKE spectra corresponds to a wavelength
of 1000 km. These modeling results compare relatively well
with the analysis of the submesoscale dynamics associated
with the TIWs by Marchesiello et al. (2011). They observe
a peak of energy around 1000 km corresponding to the TIW
wavelength and a linear decay of the spectrum with a slope
shallower than −3. It is doubtful to define an inertial band
in the equatorial region, but we can say that at wavelengths
from 100 to 600 km, the EKE spectral slope of k−3 is consis-
tent with a QG cascade of turbulence.
In the 10◦× 10◦ off-equatorial boxes, the energy at long
wavelengths is greatly reduced compared to the equatorial
band. The peak of the EKE spectra corresponds to a wave-
length of 300 km. Yet the zonal, meridional, and magni-
tude EKE spectra are similar for wavelengths up to 250 km
(Fig. 6a and c). So, poleward of 10◦, the hypothesis of
isotropy seems to be relevant for scales up to 250 km even
if the flow is supposed to be weakly non-linear, and sensitive
to the beta effect (Klocker and Abernathey, 2014). The EKE
slope over the redefined mesoscale range from 100 to 250 km
is between −2 and −3, which lies between the prediction of
SQG and QG turbulence.
Our modeled zonal frequency–wavenumber spectra dif-
fer strongly across the equatorial and off-equatorial regions.
They show a good representation of the tropical wave and
TIW/TIV dynamics. The slope of the ridge of westward vari-
ance in the zonal k−ω spectrum in Fig. 4 increases towards
the Equator. As the slope becomes steeper, more power is
concentrated at lower wavenumbers. The change in slope of
the ridge itself is mainly related to the change in deformation
radius, and expresses linear or non-linear variability propa-
gating non-dispersively (Wortham and Wunsch, 2014). The
equatorial region differs from the off-equatorial regions in
having strong anisotropy with mainly zonally oriented struc-
tures (Fig. 6), higher energy at long wavelength due to the
strong activity of long equatorial waves, and an overlap be-
tween geostrophic turbulence and Rossby wave timescales
that produces long waves and slows down the energy cas-
cade to eddies with scales consistent in the tropics with a
generalized Rhines scale (Lr) (Theiss, 2004; Tulloch et al.,
2009; Klocker et al., 2016; Eden, 2007). Moreover, our mod-
eled spectral analysis shows the contrasts between the equa-
torial and off-equatorial regions for the wavenumber range
where a steep slope is observed. In the weakly non-linear
regime of the off-equatorial regions, we find spectral slopes
of k−2/k−3 over a short 100–250 km wavenumber range. The
equatorial dynamics are characterized by a peak of energy at
1000 km due to TIWs, and a large “mesoscale” range over
100–600 km wavelength with a k−3 spectral slope.
5 Modeled and altimetric SSH wavenumber spectra
5.1 Contribution from low-frequency dynamics
The SSH is a measure of the surface pressure field, an im-
portant dynamical variable, which may be balanced in the
tropics by both geostrophic and ageostrophic motions. The
ocean circulation is classically inferred from altimetric SSH
through the geostrophic equilibrium. Here, we consider how
the wavenumber spectra of geostrophic currents (EKEg) dif-
fer from those of the total currents analyzed in Sect. 4. Close
to the Equator, as f approaches zero, the geostrophic cur-
rent component can still be calculated using the beta approx-
imation, following Picaut et al. (1989). Figure 6 shows the
difference between the wavenumber spectra calculated from
the total EKE averaged over the upper 40 m, and from the
geostrophic component of EKE estimated at the surface.
In the equatorial band at scales from 300 to 1000 km, the
ageostrophic EKE is more energetic, with a stronger con-
tribution to the total EKE than the geostrophic component
(Fig. 6b). In the off-equatorial bands (Fig. 6a and c), the
geostrophic and total EKE spectra are similar at larger wave-
lengths. However, in all regions, the total EKE is steeper
than the geostrophic EKE at scales from 250 km down to the
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Figure 6. Zonal (orange), meridional (green), and magnitude (blue) EKE wavenumber spectra averaged over (a) 10–20◦ N, (b) 10◦ S–10◦ N,
and (c) 10–20◦ S regions. The magnitude geostrophic EKE wavenumber spectrum is also shown (EKEg, blue dashed line). The vertical
green dashed lines delineate the fixed 70–250 km mesoscale range. For reference, k−2 and k−3 curves are plotted (black lines). Units are
in cm2 s−2 cpkm−1.
20 km resolved by the model. In midlatitude regions, Ponte
et al. (2013) also noted stronger geostrophic EKE at small
wavelengths (and weaker spectral slopes) compared to upper
ocean EKE spectra, associated with wind-driven mixed layer
dynamics. In terms of spectral slope in the equatorial region,
using the geostrophic EKE rather than the total EKE tends
to flatten the spectra in the 600–110 km mesoscale range,
and changes the spectral slope from k−3 to k−2. In the off-
equatorial regions, the geostrophic EKE has a slightly flatter
spectral slope between −2 and −3 in the 100–250 km band.
Since the altimetric ground tracks have a more meridional
orientation in the tropics, the altimetric SSH spectra should
be like the model’s meridional SSH spectra that are shown
in Fig. 7. SSH meridional wavenumber spectra (Fig. 7) con-
firm that in the off-equatorial regions, the northern zone has
higher spectral power over all wavelengths, as expected from
the EKEg spectra. Within the wavelength band from 100 to
250 km, both off-equatorial regions have SSH spectral slopes
between k−4 and k−5 (equivalent to k−2 and k−3 in EKE)
similar to QG dynamics. The modeled SSH spectra show a
similar anisotropy in the equatorial zone as the EKE spec-
tra, with a more energetic meridional SSH spectrum than the
zonal spectrum (not shown). It is notable that although the
level of energy is higher in the equatorial region than in the
off-equatorial regions, the SSH variability is lower for wave-
lengths smaller than 500 km. This reduced SSH variability of
the G12d5 model is not in agreement with the higher small
“scale” SSH levels altimetry to be discussed in the next sec-
tion (Sect. 5.2). From 100 to 600 km, the SSH spectral slopes
in the equatorial region are close to k−4, consistent with the
k−2 spectral slopes in EKEg. The fixed wavelength band used
by previous studies (70–250 km) can be compared to this
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Figure 7. Meridional SSH wavenumber spectra averaged over the
equatorial (orange) and off-equatorial latitude bands (north: green,
south:blue) for the G12d5 simulation (line). TOPEX/Poseidon
along-track altimetric SSH wavenumber spectra are averaged over
the same latitude bands (dashed). Units are in cm2 cpkm−1.
longer wavelength band. Using the fixed wavelength band
leads to a slight reduction in the low-frequency SSH spectral
slope estimate but without a drastic modification. These re-
sults indicate that if the internal balanced dynamics of our
1/12◦ model were the main contribution to the altimetric
SSH, then we would expect a k−4 (SQG) slope in the equa-
torial band and closer to k−5 (QG) in the off-equatorial band.
Figure 7 also shows the along-track TOPEX/Poseidon
SSH spectra over the same region and period as the G12d5
simulation. The altimetric data are selected with the same
segment lengths and with the same pre-processing and spec-
tral filtering as in the model. In the equatorial and off-
equatorial zones, the altimetric SSH wavenumber spectra
clearly exhibit the weaker k−2/k−1 spectral slopes in the 70–
250 km mesoscale range as described in previous studies (Xu
and Fu, 2011, 2012; Zhou et al., 2015). At scales larger than
our spectral slope range (600 km in the equatorial region,
200 km in the off-equatorial zones), the model–altimeter
spectra have similar shapes, although the altimeter data have
higher spectral power. Potentially, the high-frequency < 10-
day rapid equatorial waves, with longer wavelengths not in-
cluded in the model, may contribute to these differences. The
spectral peaks in the altimetric data at 120–150 km wave-
length are indicative of internal tides, as noted by Dufau et
al. (2016), Savage et al. (2017), and others. In addition to
the internal tide peaks, the general higher spectral energy
in the altimetry data at wavelengths< 200 km has been pro-
posed to be due to high-frequency internal gravity waves
(e.g., Richman et al., 2012; Savage et al., 2017) but may also
include altimetric errors from surface waves and instrument
noise (Dibarboure et al., 2014). We will investigate the high-
frequency contribution to the altimetric SSH spectra in the
next section.
5.2 Contributions from high-frequency dynamics
including internal tides
To investigate the contribution of the high-frequency SSH
variations, we include an analysis of the meridional SSH
spectra from a small region east of the Solomon Sea in the
southwest Pacific. This spectral analysis is derived from the
1/36◦ model with high-frequency atmospheric forcing and
instantaneous snapshots saved once per hour during a 3-
month period, and run in the two configurations, with and
without tides (see Sect. 2). The model has been validated and
analyzed (Djath et al., 2014), and a companion paper will
address the model with tides more in detail (Tchilibou et al.,
2018). Here, we consider specifically the impact of the differ-
ent high-frequency tides and non-tidal signals on the merid-
ional SSH spectra.
The internal tide can be broken down into a coherent com-
ponent that is predictable and can be separated with harmonic
and modal analysis, and an incoherent component that varies
over time, due to changing stratification (Zaron, 2017) or in-
teraction with the mesoscale ocean circulation (Ponte and
Klein, 2015). The coherent baroclinic (internal) tide and the
barotropic tide are calculated in our study using a harmonic
and modal decomposition (Nugroho, 2017) which separates
the barotropic mode and nine internal tide modes, and pro-
vides a more stable energy repartition between the baro-
clinic and barotropic components (Florent Lyard, personal
communication, 2017). Previous studies have addressed the
internal tide and high-frequency components in the tropics
by careful filtering of a model with tides (e.g., Richman et
al., 2012; Savage et al., 2017). Aside from the issues of ar-
tifacts introduced by the tidal filtering, it is often tricky to
cleanly separate the spectral contributions coming from the
mesoscale ocean circulation and the incoherent component
of the internal tides. The advantage of using our two-model
configuration is that we can specifically calculate the high-
frequency non-tidal components of the SSH spectra from the
first model, and the component due to the interaction of the
internal tide and the model’s eddy–current turbulence with
the second model.
Figure 8 shows the geographical distribution of the stan-
dard deviation of SSH for the model including the tidal forc-
ing for the low-frequency (> 48 h) component of the ocean
(mesoscale) dynamics and for the high-frequency component
(< 48 h) due mainly to internal waves and internal tides. The
large mesoscale variability (up to 6 cm) east of the Solomon
Sea in Fig. 8a is similar to the model without tides (not
shown), and well documented as current instability from
the SECC-SEC current system (Qiu and Chen, 2004). It is
notable that the high-frequency variability from the model
with tides in Fig. 8b is as high as the mesoscale variabil-
ity, especially in the Solomon Sea, and comes mainly from
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Figure 8. SSH variability of the 1/36◦ regional model with explicit
tides (R36Th) over the 3-month simulation for (a) the mesoscale
signal and (b) the internal waves and internal tides defined by a
48 h cutoff period. Units are in cm2. The SARAL/ALtiKa (black
line) and Jason-2 (dashed line) tracks used to compute the altimetric
spectra in Fig. 9 are superimposed.
the M2 baroclinic tide. We note that the M2 barotropic tide
amplitude within the Solomon Sea is relatively weak (not
shown), and the largest internal tide amplitudes are close to
their generation sites, particularly where the barotropic tide
interacts with the northern and southern Solomon Islands
and the southeastern Papua New Guinea (PNG) extremities
(Tchilibou et al., 2018). For the model without tides, the
high-frequency variability due to the atmospherically forced
internal gravity waves is very low (∼ 1 cm) compared to the
model with tides, and shows a relatively uniform distribution
(not shown).
The region used for our spectral analysis (2–13◦ S, 163–
165◦ E; Fig. 8b) is outside the Solomon Sea with its strong
regional circulation delimited by the islands and bathymet-
ric gradients, and is more representative of the open Pacific
Ocean conditions analyzed in the previous sections. The lat-
itude band from 2 to 13◦ S lies mostly the equatorial band
defined in our previous analyses, and it is mainly representa-
tive of the SECC region (Fig. 2).
The meridional SSH spectrum from the 1/36◦ model run
with no tides (R36h) with hourly outputs is shown in Fig. 9
(in green). The SSH from this version with no tides but
averaged over 5 days is also shown (in orange), i.e., with
equivalent temporal sampling to our 1/12◦ model analysis.
The difference between these curves represents the non-tidal
high-frequency component of the circulation (< 10 days) due
to rapid tropical waves and internal gravity waves forced
Figure 9. Meridional SSH wavenumber spectra averaged over 163–
165◦ E for the hourly outputs of the 1/36◦ resolution regional model
without tides (R36h, green) and 5-day averaged outputs (R36d5, or-
ange). Meridional SSH spectra of the G12d5 simulation are in cyan.
SSH meridional wavenumber spectra for the hourly outputs of the
1/36◦ regional model with explicit tides once the barotropic tides
has been removed (R36Th-BT, in blue) are shown. The spectrum
of the coherent baroclinic tides has been added to the spectrum of
the model without tides (R36h+BC, purple); the contribution of
the only M2 coherent baroclinic tide is in red (R36h+M2BC). The
difference between the blue and purple curves corresponds to the
incoherent internal tides. The corresponding along-track SSH alti-
metric spectra for SARAL/ALtiKa (line) and Jason-2 (dashed) are
in black. Units are in cm2 cpkm−1.
by the atmospheric forcing and current–bathymetric interac-
tions. Also shown is the spectrum calculated at the same loca-
tion from our open ocean G12d5 1/12◦ model (in cyan) with
similar spectral slope to the 5-day averaged version of our re-
gional R36h 1/36◦ model, though with slightly lower energy
at scales less than 70 km wavelength as expected but also in
the 180 to 600 km wavelength band. So, the 1/36◦ model
with no tides, when filtered to remove the high-frequency
forcing, is quite close to the 1/12◦ model in this equatorial
band. The main point is that the additional high-frequency
dynamics in R36h increase the spectral SSH power from
300 km down to the smallest scales from 0.4 to 0.5 cm2 and
reduce the spectral slope calculated in the fixed 70–250 km
range from k−5 with the 5-day average (in orange) to k−4 for
the full model with no tides (in green).
The 1/36◦ model with tides (R36Th) is also shown in blue
but with the barotropic tide removed. The additional merid-
ional SSH spectral power is due both to the coherent and
incoherent internal tides, with a large increase in variance up
to 300 km wavelength from 0.5 cm2 for R36h to 2.8 cm2 for
R36Th. So, the main contributors to the high wavenumber
SSH spectral power are from the baroclinic tides compared
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to atmospherically forced high-frequency dynamics (green
curve). To illustrate the respective part of coherent and inco-
herent baroclinic tides, the coherent baroclinic tide signature
based on the nine tidal constituents summed over the first
nine internal modes is calculated, and this signal is added to
the model without tides (purple curve). The coherent baro-
clinic tides explain most of the tidal signature in the 300–
30 km wavelength range, and the difference with the raw sig-
nal (blue curve) exhibits the signature of incoherent tides.
The contribution of the incoherent component increases sig-
nificantly at scales smaller than 30 km and explains 30 %
of the SSH variance. The most energetic coherent internal
tide component comes from the M2 tide, and the large in-
crease in amplitude centered around 120–140 km wavelength
corresponds to the first baroclinic mode (not shown). The
other peaks around 70 km, and 40 km could be due to higher
modes, and similar peaks are found in the tidal analysis of
MITGCM model data by Savage et al. (2017) in the central
equatorial Pacific. At the main M2 internal tide wavelengths,
the incoherent internal tide has 1.6 times the SSH energy of
the coherent tide, indicating that even at the main internal
tide wavelengths, the incoherent internal tide is energetic.
We note that at wavelengths from 70 to 250 km used in the
global altimetry spectral analysis, this 1/36◦ model with the
full tidal and high-frequency forcing has a flat spectral slope
of around k−1.5, quite similar to the analysis of along-track
spectral from Jason-2 (in dashed black) and SARAL (in solid
black), in the same region but over the longer 2013–2014 pe-
riod. We note that the barotropic tide has also been removed
from the altimetric data, using the same global tide atlas ap-
plied at the open boundary conditions for our regional model
(FES2014, Lyard et al., 2018). If we use the “mesoscale”
range defined for the global model analysis in the equato-
rial band over 100–600 km wavelength, we still have a weak
spectral slope of k−2 for both the model with tides and al-
timetry. Jason-2 has a higher noise level than SARAL at
scales less than 30 km wavelength (Dufau et al., 2016); the
small differences in spectral energy between Jason-2 and
SARAL over wavelengths from 150 to 450 km may be in-
fluenced by the different repetitive cycles of the very few
tracks available (one track for Jason-2 and three tracks for
SARAL/ALtiKa) between both missions and their slightly
different track positions.
This regional analysis provides a number of key results.
The high-frequency, high-resolution regional model confirms
our open ocean 1/12◦ analysis. The dynamics at scales
> 10 days, with no tidal forcing, give rise to SSH spectral
slopes from 70 to 250 km of around k−5 in this equatorial
band in accordance with the G12d5 simulation. Note that it
differs from the k−4 slope typical of the equatorial region
discussed above. It reflects modulation associated with low-
frequency variability. This 3-month period corresponds to an
El Niño event characterized by relatively low mesoscale ac-
tivity in this region of the southwest Pacific (Gourdeau et al.,
2014). Including the high-frequency but non-tidal forcing in-
creases the smaller-scale energy, and flattens the SSH spec-
tra with slopes of around k−4. This non-tidal high-frequency
(< 10-day) component increases the SSH spectral energy out
to scales of 200 km wavelength, suggesting a dominance of
rapid small-scale variability of internal gravity waves (Gar-
rett and Munk, 1975). But the higher-frequency atmospheric
forcing and ocean instabilities alone cannot explain the very
flat altimetric spectral slopes in this equatorial region.
When coherent and incoherent internal tides are included,
the spectral slope in the 70–250 km wavelength band be-
comes very close to that observed with altimetric spec-
tra. This confirms the recent results presented by Savage et
al. (2017) for a small box in the eastern tropics, and pre-
viously proposed by Richman et al. (2012) and Dufau et
al. (2016). The separation of the coherent M2 internal tide
demonstrates that it clearly contributes SSH energy in the
50–300 km wavelength band, but the incoherent tide, and its
cascade of energy into the supertidal frequencies, is the dom-
inant signal at scales less than 50 km. The incoherent and co-
herent internal tides have similar energy partitioning within
the 50–300 km wavelength band.
6 Discussion and conclusion
The processes that could contribute to the flat SSH wavenum-
ber spectral slopes observed in the tropics by satellite altime-
try have been examined in the tropical Pacific. This study
has used two complementary approaches to better understand
how the equatorial and off-equatorial dynamics impact the
SSH wavenumber spectra. In the first part of this study, we
have concentrated on the low-frequency (> 10-day) tropical
dynamics to better understand how the complex zonal current
system and dominant linear tropical waves affect the mainly
meridional altimetric SSH wavenumber spectra. In the sec-
ond part of the study, we have used a high-frequency, high-
resolution regional modeling configuration, with and with-
out tides, to explore the high-frequency contributions to the
meridional SSH wavenumber spectra.
Our 1/12◦, 5-day averaged model confirms the results
from previous modeling studies that at seasonal to interan-
nual timescales the most energetic large-scale structures tend
to be anisotropic and governed by linear dynamics. At in-
traseasonal frequencies and in the tropical “mesoscale” band
at scales less than 600 km wavelength, one major question
was how the cascade of energy is affected by the expected
high level of anisotropy and the weak non-linear regimes.
Within the “mesoscale” range, the EKE wavenumber spec-
tra are isotropic in the off-equatorial regions between 10 and
20◦, and it is more anisotropic in the equatorial region be-
tween 10◦ N and 10◦ S, with a higher level of energy for
the meridional EKE spectrum than for the zonal one that re-
veals larger scales of variability in the zonal direction than in
the meridional direction, as expected. In the off-equatorial
range, EKE peaks at around 300 km wavelength, and the
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steep EKE decrease at smaller wavelength is characterized
by spectral slopes between k−2 and k−3, which lie between
the regimes of SQG and QG turbulence. These weakly non-
linear off-equatorial regions thus have a similar structure to
the non-linear midlatitudes within the range from 100 to
250 km. In the equatorial band from 10◦ S to 10◦ N, the total
EKE is more energetic than the off-equatorial region, and the
EKE spectral slope approaches k−3 over a large wavenum-
ber range, from 100 to 600 km, consistent with QG dynam-
ics, even though there is a strong ageostrophic component
here. Using the fixed wavelength (70–250 km) band to esti-
mate “mesoscale” spectral slope leads to a slight reduction in
the low-frequency spectral slope estimate but without a dras-
tic modification. When geostrophic velocities (rather than the
total surface flow) are used to calculate EKE, there is similar
spectral energy in the off-equatorial regions at longer wave-
lengths. In the equatorial band 10◦N–10◦ S, the ageostro-
phy is more evident with a more marked change in spec-
tral slope based on geostrophic velocities and the beta ap-
proximation at the Equator. At large scales in the equatorial
band, the ageostrophic equatorial currents are more active,
related to the energetic zonal currents. In all regions, at wave-
lengths shorter than 200 km, the geostrophic spectra become
more energetic and the small-scale ageostrophic components
counteract the balanced geostrophic flow, as found at midlat-
itudes (Klein et al., 2008; Ponte and Klein, 2015). This gives
a slightly flatter spectral slope over the 70–250 km wave-
length, but the regime remains between k−2 and k−3 in the
off-equatorial region, approaching k−2 (and k−4 in SSH) in
the equatorial band. So, using SSH and geostrophic currents
slightly flattens the EKE wavenumber spectra, but the mod-
eled SSH wavenumber spectra maintain a steep slope that
does not match the observed altimetric SSH spectra.
The choice of regional box size and filtering options also
impacts on the spectra. Previous global altimetric studies
have calculated along-track SSH wavenumber spectra in
10◦× 10◦ boxes, and with varying segment lengths (512 km
for Dufau et al., 2016; around 1000 km for Xu and Fu, 2011,
Chassignet et al., 2017, etc.), and with different tapering or
filtering applied (see Sect. 3). In the equatorial band where
the EKE peak extends out to 600 km wavelength, it is impor-
tant to have segment sizes and filtering that preserve this peak
and shorter scales. The combined effects of a 10 % cosine ta-
per and the short segment lengths lead to a much flatter alti-
metric SSH spectra, reaching k−1 in the Dufau et al. (2016)
study. We find that the double periodic spectra, the Hanning
and Tukey 50 % taper filter, all give similar results in the trop-
ics, but it is necessary to extend the box size to a minimum
of 15 to 20◦ in segment length or box size in the equatorial
band. In the off-equatorial band, these filtering options with a
10◦ segment length or box size are sufficient. Even with the
preferred pre-processing for the altimetric data, and larger
segment lengths in our analyses, the altimetric SSH spectra
remain quite flat (k−2 in the off-equatorial zone, k−1.3 in the
equatorial band), and do not reflect the steeper spectral slopes
predicted by the model.
The regional high-resolution models with both high-
frequency atmospheric and tidal forcing and high-frequency
hourly outputs provide the last pieces of the puzzle. In con-
trast to previous results based on global ocean models with
tidal forcing (Richman et al., 2012; Savage et al., 2017),
this two-model configuration with and without tides has the
same atmospheric and boundary forcing, which allows us
to clearly separate the internal tide signals from the high-
frequency dynamical component. Even though only a small
region of the tropical Pacific is available for this analysis,
the regional model and the global 1/12◦ model show similar
QG spectral slopes when they are compared over the same
domain and with 5-day averaged data. Using hourly data and
no tides increases the SSH spectral power at scales smaller
than 200 km, possibly due to internal gravity waves in the
tropics (Farrar and Durland, 2012; Garrett and Munk, 1975).
We note that Rocha et al. (2016) found a similar increase in
their detided along-track model runs in Drake Passage but
at scales less than 40 km wavelength, far below the noise
level of our present altimeter constellation. In the tropics, this
contribution of high-frequency non-tidal SSH signals out to
200 km wavelength will also impact today’s along-track al-
timeter constellation, whose noise levels block ocean signals
at scales less than 70 km for Jason class satellites, and 30–
50 km for SARAL and Sentinel-3 SAR altimeters (Dufau et
al., 2016). So, non-tidal internal gravity waves will partially
contribute to the higher small-scale SSH variance and flatter
spectral slopes in today’s altimetric SSH data.
The regional model with tides shows the very impor-
tant contribution of internal tides to the flat SSH slopes
in the tropics. We have separated out the predictive part
of the barotropic tide and internal tides, since open ocean
barotropic tides are well corrected for in altimetric data today
(Lyard et al., 2018; Stammer et al., 2014), and corrections are
becoming available for the coherent part of the internal tide
(Ray and Zaron, 2016). In this open ocean tropical region
east of the Solomon Sea, when coherent and incoherent in-
ternal tides are included, the spectral slope in the 70–250 km
wavelength band becomes very close to that observed with
altimetric spectra. This confirms the recent results presented
by Savage et al. (2017) for a small box in the eastern tropics,
and previously proposed by Richman et al. (2012) and Du-
fau et al. (2016). The separation of the coherent M2 internal
tide demonstrates that it clearly contributes significant SSH
energy in the 50–300 km wavelength band, but around the
main internal tide wavelengths, there is a strong signature of
M2 incoherent internal tide. The incoherent tide, and its cas-
cade of energy into the supertidal frequencies, is the domi-
nant signal at scales less than 50 km. This strong incoherent
internal tide is consistent with recent studies that suggest that
internal tides interacting with energetic zonal jets can gener-
ate a major incoherent internal tide (Ponte and Klein, 2015),
and may explain the reduction of the coherent internal tides
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in the equatorial band in global models (Shriver et al., 2014)
and altimetric analyses (Ray and Zaron, 2016). Our model
highlights that the internal tide signal is strong in this equa-
torial region, and the incoherent tide accounts for 35 % of the
SSH spectral power in the 50–300 km wavelength band, and
is not predictable.
These results have important consequences for the anal-
yses of along-track altimetric data today, and for the future
high-resolution swath missions such as SWOT. Today’s con-
stellation of satellite altimeters have their along-track data
filtered to remove noise at scales less than 70 km for all mis-
sions (Dibarboure et al., 2014; Dufau et al., 2016), and these
data are now being used with no internal tide correction in
the global gridded altimetry maps of SSH and geostrophic
currents. The imprint of these internal tides is evident in the
along-track data (see Fig. 1b from Dufau et al., 2016) but
is also present in the gridded maps (Richard D. Ray, per-
sonal comunication, 2017). In the future, a coherent inter-
nal tide correction may be applied to the along-track data
based on Ray and Zaron (2016), to reduce some of this non-
balanced signal. It is particularly important to remove the un-
balanced internal wave signals from SSH before calculating
geostrophic currents. But it is clear that the incoherent inter-
nal tide and internal gravity waves reach scales of 200 km in
the tropics, and their signature in SSH remains a big issue
for detecting balanced internal ocean currents from along-
track altimetry and the future SWOT wide-swath altimeter
mission. Removing this signal to detect purely balanced mo-
tions will be challenging, since filtering over 200 km removes
much of the small-scale ocean dynamics of interest in the
tropics. On the other hand, there will also be a great oppor-
tunity to investigate the interaction of the internal tide and
ocean dynamics in the tropics in the future, with both models
and fine-scale altimetric observations.
Data availability. Data is available upon request by contacting the
correspondence author.
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Appendix A: Model configurations used in this study
A1 Global model at 1/12◦
The model used is the ORCA12.L46-MAL95 configura-
tion of the global 1/12◦ OGCM developed and operated in
the DRAKKAR consortium (https://www.drakkar-ocean.eu/,
last access: 22 October 2018) (Lecointre et al., 2011). The
numerical code is based on the oceanic component of the
NEMO system (Madec, 2008). The model formulation is
based on standard primitive equations. The equations are
discretized on the classical isotropic Arakawa C grid using
a Mercator projection. Geopotential vertical coordinates are
used with 46 levels with a 6 m resolution in the upper layers
and up to 250 m in the deepest regions (5750 m). The “partial
step” approach is used (Adcroft et al., 1997) to allow the bot-
tom cells thickness to be modified to fit the local bathymetry.
This approach clearly improves the representation of topog-
raphy effects (Barnier et al., 2006; Penduff et al., 2007).
The bathymetry was built from the GEBCO1 dataset (https:
//www.gebco.net/, last access: 22 October 2018) for regions
shallower than 200 m and from ETOPO2 (https://www.ngdc.
noaa.gov/mgg/global/relief/ETOPO2/, last access: 22 Octo-
ber 2018) for regions deeper than 400 m (with a combina-
tion of both datasets in the 200–400 m depth range). Lat-
eral boundary conditions for coastal tangential velocity have
a strong impact on the stability of boundary currents (Ver-
ron and Blayo, 1996). Based on sensitivity experiments, a
“partial-slip” condition is chosen, where the coastal vorticity
is not set to 0 (“free-slip” condition) but is weaker than in
the “no-slip” condition. The atmospheric forcing (both me-
chanical and thermodynamical) is applied to the model us-
ing the CORE bulk-formulae approach (Large and Yeager,
2004, 2009). The simulation started from rest in 1978 with
initial conditions for temperature and salinity provided by the
1998 World Ocean Atlas (Levitus et al., 1998). It was spun
up for 11 years using the CORE-II forcing dataset and then
integrated from 1989 to 2007 using a 3-hourly ERA-Interim
forcing (Dee et al., 2011).
A2 Regional model at 1/36◦ with and without tides
As part of the CLIVAR/SPICE program, regional simula-
tions of the Solomon Sea in the southwestern tropical Pa-
cific have been performed (Ganachaud et al., 2014). The nu-
merical model of the Solomon Sea used in this study has
a 1/36◦ horizontal resolution and 75 vertical levels. It is
based on the same oceanic component as the NEMO system
presented above. This 1/36◦ resolution model is embedded
into the global 1/12◦ ocean model presented above and one-
way controlled using an open boundary strategy (Treguier
et al., 2001). Its horizontal domain is shown in Fig. 8. The
bathymetry of the high-resolution Solomon Sea model is
based on the GEBCO08 dataset. Atmospheric boundary con-
ditions, consisting in surface fluxes of momentum, heat, and
freshwater, are diagnosed through classical bulk formulae
(Large and Yeager, 2009). Wind and atmospheric temper-
ature and humidity are provided from the 3-hourly ERA-
Interim reanalysis (Dee et al., 2011). A first version of the
regional model with 45 vertical levels has been initialized
with the climatological mass field of the World Ocean Atlas
(Levitus et al., 1998) and was integrated from 1989 to 2007.
More technical details on this configuration may be found in
Djath et al. (2014). The new version used here is distinct from
the former version by the number of vertical levels (75 lev-
els in the new version) but above all by its ability to take
account realistic tidal forcing (Tchilibou et al., 2018). The
model is forced at the open boundary by prescribing the first
nine main tidal harmonics (M2, S2, N2, K2, K1, O1, P1, Q1,
M4) as defined from the global tides atlas FES2014 (Lyard
et al., 2018) through a forced gravity wave radiation condi-
tion. The model is initialized by the outputs from the ORCA
1/12◦ version.
Appendix B: Spectral sensitivity tests
We tested the sensitivity of our G12d5 model’s SSH
wavenumber spectrum to different tapering windows and the
double periodic method, using different data length sizes,
and in one or two dimensions. The following steps were
performed for these test spectra, evaluated within 10◦ S–
10◦ N/160–120◦W: the model data are extracted meridion-
ally and zonally in fixed segment lengths of 5, 10, and 20◦
and within a 20◦× 20◦ square box; the mean and linear trend
(fitted plane for two-dimensional case) were removed from
each data segment or box; the filter window (Tk01, Tk05,
Hann) or Dbp are applied; temporal and spatial (longitude,
latitude) series spectra are calculated and averaged in Fourier
space. The results are shown in Fig. B1.
Tk01 meridional spectra in the tropics are the most per-
turbed by the short segment lengths (Fig. B1a). In the 70–
250 km range commonly used to define a global mesoscale
band (delimited by the green vertical lines), the spectral slope
flattens as the data segment length decreases. The 5◦ seg-
ment spectra with a Tk01 window have a k−1.3 slope, which
explains the very shallow slope in the tropics observed by
Dufau et al. (2016) who applied this short data segment
size and a Tk01 window. Meridional spectra differ primar-
ily at larger scales from 100 to 500 km, when short segment
lengths are used (Fig. B1a). A comparison of the meridional
spectrum using 20◦ segments and different windows (Tk01,
Tk05, Hann, and Dbp) is shown in Fig. B1b. Even with the
20◦ segments, Tk01 is distorted. On the other hand, the Tk05,
Hann, and Dbp match well, with a near-linear cascade of en-
ergy over the 30–1000 km wavelength range, and are more
adapted for the tropics since they capture the main range
of SSH mesoscale dynamics, particularly the spectral energy
peaks around 1000 km wavelength.
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Similar calculations were performed for the zonal spectra
(not shown) and confirm that the Tk01 method deforms the
zonal spectra and flattens the spectral slope within the 70–
250 km wavelength band as the data segment size decreases.
Tk05, Hann, and Dbp 20◦ segment spectra match, although
the Dbp has more noise at small scale.
We also conducted a sensitivity test in the off-equatorial
region (not shown): flattening and deformation of the spec-
trum by Tk01 persist, but the 10◦ segments or 10◦ square box
are long enough to capture the off-equatorial dynamics.
Figure B1. Sensitivity experiments for different spectral processing techniques applied to meridional SSH wavenumber spectra representative
of the equatorial region. (a) SSH wavenumber spectra using a Tukey 0.1 window (blue) and a Tukey 0.5 window (red) depending on segment
lengths: 5◦ (dots), 10◦ (dashed), and 20◦ (line). (b) SSH wavenumber spectra using different windowing over a 20◦ segment length: Tukey 0.1
window (Tk01, blue), Tukey 0.5 window (Tk05, red), and Hanning window (Han, green). The double periodic method (Dbp, black) is also
tested. For reference, k−1 and k−5 curves are plotted. Units are in cm2 cpkm−1.
The particular sensitivity of spectra in the tropics to the
choice of spectral segment length and windowing is linked
to energetic EKE and SSH signals extending out to longer
wavelengths, and their spectral leakage from low to high
wavenumbers. Tk01 gives the worst performance in the trop-
ics, and the distortion of spectra is amplified for short data
segments. Both the Tk05 and the Hann windowing are a good
compromise for preserving much of the original signal and
reducing leakage, but they need to be applied over larger seg-
ments.
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7.3 Comple´ment sur la signature spectrale de la dynamique tro-
picale
Dans cette section, je vais essayer de comple´ter l’interpre´tation dynamique des spectres
pre´sente´s ci-dessus en analysant la de´composition spectrale en nombre d’onde des termes non
line´aire des transferts d’e´nergie (T) et de conversion barotrope/barocline (instabilite´ barocline,
I) pour les couches de surface 0-40 m. Si pour nombre d’e´tudes ces deux termes sont souvent
suffisants pour expliquer le spectre d’e´nergie, dans les tropiques d’autres termes me´ritent d’eˆtre
pris en compte comme je vais le montrer. Peu de travaux se sont inte´resse´s a` de´crire ces termes
du bilan d’e´nergie dans les tropiques. De telles analyses ont e´te´ faites a` partir de l’altime´trie par
Scott and Wang (2005) qui ont montre´ a` partir des spectres de flux d’e´nergie la variation avec
la latitude des e´chelles d’injection d’e´nergie (voir chapitre 3), ou a` partir de mode`le pour l’e´tude
de la sous me´soe´chelle associe´e aux TIWs (Marchesiello et al., 2011). Je cherche ici a` apporter
des re´ponses sur les e´chelles spatiales implique´es dans les transferts d’e´nergie, les directions
privile´gie´es de ces cascades d’e´nergie, et sur les sources d’e´nergie implique´es en prenant en
compte le caracte`re anisotrope des tropiques. Je m’inte´resse aussi au niveau d’e´nergie contenu
dans la bande 250-70 km, c’est une e´tape supple´mentaire qui permet de voir si elle est adapte´e
pour le calcul de pente spectrale dans les re´gions tropicales du Pacifique. Ce sont des premiers
re´sultats prospectifs qui montrent la difficulte´ dans les tropiques a` relier l’allure d’un spectre
d’EKE ou de SSH aux the´ories de la turbulence.
L’e´quation du bilan d’e´nergie dans le domaine spectrale s’obtient suite a` l’application de la
transforme´e de Fourier aux termes de l’e´quation du mouvement horizontal. De fac¸on simple,
l’e´quation du bilan d’e´nergie dans le domaine spectrale lie les variations de la densite´ spectrale
d’e´nergie (KE) aux trois termes que sont : l’advection non line´aire (A), le forc¸age (P) et la
dissipation (D) (Eq. 7.4). Chacun des termes est exprime´ en fonction du temps ainsi que des
longueurs d’ondes zonale (kx) et me´ridienne (ky).
∂KE(kx, ky, t)
∂t
= A(kx, ky, t) + P(kx, ky, t) – D(kx, ky, t) (7.4)
En moyenne temporelle, il est admis qu’un e´quilibre s’e´tablit entre A, P et D (Qiu et al.,
2008).
– A(kx, ky, t) ≈ P(kx, ky, t) – D(kx, ky, t) (7.5)
Le forc¸age P, le travail des forces de pression horizontale, se de´compose respectivement en un
terme de travail de pression 3D (P3D) et un terme de conversion d’e´nergie potentielle en e´nergie
cine´tique appele´ aussi terme d’injection (I) :
P = P3D + I (7.6)
P3D = –
1
ρ0
û∗ · ∇̂p (7.7)
I = ω̂∗b̂ avec b = –gρ
ρ0
(7.8)
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Dans ces formules, u et w sont la vitesse zonale et la vitesse verticale, le ”chapeau” indique
la transforme´e Fourier, l’aste´risque marque le conjugue´ de la transforme´e de Fourier, p est la
pression, ρ est la densite´ et g correspond a` la constante de gravite´ universelle.
Le travail de pression 3D (P3D) participe a` redistribuer l’e´nergie cine´tique a` travers les
e´chelles horizontales tandis que le terme d’injection (I) indique les sources d’e´nergie pour le
de´veloppement d’instabilite´s baroclines (transfert d’APE en KE, Capet et al., 2008). C’est ce
dernier terme que nous allons prendre en compte.
Le terme D est la combinaison de la dissipation et du travail du vent (ge´ne´ration/dissipation).
La dissipation provient du me´lange horizontal, du me´lange vertical et de la friction. Dans le cas
du mode`le, la dissipation de´pend des parame´trisations et des sche´mas nume´riques. La dissipation
est cense´e domine´e aux toutes petites e´chelles et le travail du vent aux grandes e´chelles. Aussi
pour les e´chelles caracte´ristiques de la me´so/sous me´soechelle, l’e´quilibre se fait principalement
entre l’advection et le travail des forces de pression.
L’advection (A) comprend l’advection horizontale et l’advection verticale :
A = –û∗h · ̂(uh · ∇)uh – û∗h · ω̂∂zuh (7.9)
L’advection horizontale tend a` dominer sur l’advection verticale et le terme spectral de
transfert d’e´nergie,T(kx,ky,t), se de´finit par :
T(kx, ky, t) = –R
[
û∗uj
∂̂u
∂xj
+ v̂∗uj
∂̂v
∂xj
]
/Δk2 (7.10)
T repre´sente la redistribution d’e´nergie entre les diffe´rentes e´chelles spatiales via les inter-
actions des tourbillons entre eux. Une valeur de T ne´gative indique une perte d’e´nergie tandis
qu’une valeur positive correspond a` un gain d’e´nergie. Le transfert ou la cascade d’e´nergie se
discute davantage par le biais du flux d’e´nergie. Le flux d’e´nergie se de´duit par inte´gration du
transfert d’e´nergie.
pi(k) = F(k) =
∫ kmax
k
Tdk (7.11)
Comme les transferts d’e´nergie n’impliquent ni source ni puits d’e´nergie, l’inte´gration sur
l’ensemble du domaine ame`ne a` la condition que pi(0)=0. Un flux ne´gatif indique une cascade
inverse d’e´nergie tandis qu’un flux positif correspond a` une cascade directe. D’autre part, la
de´rive´e du flux d’e´nergie par rapport a` la longueur d’onde n’est autre que le terme de transfert.
En ge´ne´ral, les analyses sont faites a` partir de spectre 1D en nombre d’onde horizontal apre`s
inte´gration azimutal des nombres d’onde dans les diffe´rentes directions. Cette fac¸on de faire a`
tout son sens si l’on conside`re des signaux isotropes. Dans notre cas afin de rendre compte des
effets de l’anisotropie, j’ai travaille´ a` partir de spectres 3D (Nombres d’onde zonal, me´ridien et
fre´quence) et chaque direction est conside´re´e. Aussi pour la re´gion e´quatoriale, les composantes
ge´ostrophique/age´ostrophique sont discute´es.
Un spectre 3D revient a` conside´rer la propagation d’ondes planes caracte´rise´es par un nombre
d’onde horizontale k= (kx,ky) selon la direction r=(x,y) :
122
Chapitre 7. Dynamique tropicale : zoom sur la me´so et sous me´so e´chelle par analyses
spectrales
ψ(r, t) =
∑
ω
∑
k
ψ̂(k,ω)ei2pi(k·r–ωt) (7.12)
ou` ω est la fre´quence et ψ̂(k,ω) est la transforme´e de Fourier 3D de ψ(r, t). Pour les fre´quence
positives, les propagations vers l’est (ouest) correspondent a` des nombres d’onde zonaux positifs
(ne´gatifs), et les propagations vers le nord (sud) correspondent a` des nombres d’onde me´ridiens
positifs (ne´gatifs).
La densite´ de puissance d’e´nergie cine´tique KE (kx,ky,ω) fonction de la longueur d’onde
zonale (kx), de la longueur d’onde me´ridienne (ky) et de la fre´quence (ω) s’obtient par application
de la transforme´e de Fourier ”3D” aux composantes du courant (voir relation 7.13). Inte´grer
KE (kx,ky,ω) entre deux fre´quences ωi et ωf donne le spectre KE(kx,ky) exprimant la variance
d’e´nergie cine´tique dans [ωi,ωf] (voir formule 7.14). De meˆme KE(kx,ω) et KE (ky,ω) se de´duisent
par inte´gration suivant une des deux dimensions horizontales.
K̂E(kx, ky,ω) =
1
2
[
û(kx, ky,ω)× û∗(kx, ky,ω) + v̂(kx, ky,ω)× v̂∗(kx, ky,ω)
]
(7.13)
K̂E(kx, ky) =
∫ ω=ωf
ω=ωi
K̂E(kx, ky,ω)dω (7.14)
Les spectres KE(kx,ky) permettent de mettre en e´vidence l’anisotropie des mouvements
(Fig.7.6 par exemple). Pour un milieu isotrope, l’e´nergie est re´partie le long de cercles de rayons
k (k=
√
k2x + k
2
y) donne´s. Pour un milieu anisotrope, l’e´nergie pour une longueur d’onde donne´e
va se concentrer entre 2 diagonales du spectre qui de´limitent les secteurs propices a` des propaga-
tions privile´gie´es (Fig.7.11 par exemple). Les secteurs a` gauche et a` droite sont caracte´ristiques
d’une anisotropie me´ridienne. Celle-ci donne lieu a` des structures allonge´es dans la direction
me´ridienne, l’e´nergie a donc tendance a` se propager suivant la direction me´ridienne. Les deux
autres portions en haut et en bas du spectre marquent l’anisotropie zonale.
Pour discuter le contraste entre les mouvement zonaux et me´ridiens, le spectre 1D en fonction
de k, de´duit par inte´gration azimutale des longueurs d’onde (kx,ky), a e´te´ se´pare´ entre un spectre
1D privile´giant les propagations zonales, EKEz, et un spectre 1D privile´giant les propagations
me´ridiennes, EKEm (Qiu et al., 2008) :
EKEz =
∑
ky>kx
EKE(kx, ky, t)Δk
2 (7.15)
EKEm =
∑
kx>ky
EKE(kx, ky, t)Δk
2 (7.16)
Dans la suite, je vais m’inte´resser a` trois quantite´s : la distribution en nombre d’onde de KE
(kx, ky), des transferts d’e´nergie T (kx, ky) ainsi que le flux d’e´nergie pi(k)), et des sources d’e´ner-
gie associe´es aux instabilite´s baroclines I(kx, ky). Je vais illustrer les re´sultats pour les re´gions
e´quatoriales (10°N-10°S) et non e´quatoriale ou tropicale (10°-20°). Les spectres correspondent a`
la moyenne des spectres calcule´s dans des boites carre´es repre´sentatives de ces re´gions comme
de´crites dans l’article au-dessus. Les re´sultats sont discute´s dans la logique des travaux de Qiu
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et al. (2008) et Se´razin et al. (2018) qui se sont inte´resse´s aux re´gions des STCCs (Subtropical
Countercurrent), des courants de bord ouest, et de l’ACC (Antartic Circumpolar Current).
7.3.1 Re´gions non e´quatoriales
Les spectres d’EKE de´cris dans le papier en section 7.2 montraient pour les re´gions non
e´quatoriales un maximum d’e´nergie aux alentours de 200-300 km de longueur d’onde et une
de´croissance de l’e´nergie avec une pente de l’ordre de -3 jusqu’aux longueurs d’onde de 100 km.
Cette gamme d’e´chelle est clairement associe´e a` de la sous me´soe´chelle si l’on conside`re que ces
e´chelles sont nettement plus courtes que la longueur d’onde associe´e a` Ld (∼500 km= 2×pi×80
km). La longueur d’onde associe´e a` Lr est du meˆme ordre de grandeur. Nous sommes donc dans
une re´gion ou` Ld∼Lr est propice a` une dynamique me´soe´chelle associe´e aux ondes de Rossby, aux
interactions faiblement non line´aires entre ondes et tourbillons(Theiss, 2004). Cette dynamique
faiblement non line´aire associe´e a` une circulation grande e´chelle zonale sugge`re une anisotropie
des mouvements, la de´formation de tourbillons dans une direction privile´gie´e. Pour ces re´gions,
les spectres d’EKE tel que discute´ dans la section 7.2 apparaissent relativement isotrope (Fig.
7.6a et Fig. 7.9a ), mais l’EKE qui inte`gre a` la fois les courants zonaux et me´ridiens ne peut
distinguer l’anisotropie entre les mouvements zonaux et me´ridiens. Je vais essayer de de´crire de
fac¸on plus exhaustive la dynamique qui se cache derrie`re ces spectres d’EKE en nombre d’onde.
A la base, le spectre est inte´gre´ sur toutes les fre´quences possibles couvrant une large gamme de
fre´quence entre basse fre´quence (> 90 jours) et haute fre´quence (< 90 jours). Nous allons se´parer
ces deux re´gimes fre´quentielles pour distinguer un re´gime basse fre´quence et grande e´chelle dont
on peut imputer une partie de l’e´nergie au forc¸age du vent, et un re´gime haute fre´quence me´so
et sous me´soe´chelle davantage associe´ a` la variabilite´ intrinse`que de l’oce´an. Les spectres 1D
d’EKE pre´sente´s ci-dessous sont maintenant en variance pre´serve´e afin de mieux appre´hender
les e´chelles d’inte´reˆt ainsi que l’e´nergie contenue dans les bandes de longueur d’onde.
7.3.1.1 10°N-20°N
Le spectre d’EKE 2D en nombre d’ondes zonal et me´ridien montre clairement une anisotropie
zonale avec des propagations pre´fe´rentiellement vers l’ouest pour les longueurs d’onde supe´rieures
a`∼200 km. Cette anisotropie de signaux se propageant vers l’ouest traduit a` la fois la propagation
des ondes de Rossby et l’advection des signaux me´soe´chelle par le NEC. A noter que pour les
longueurs d’ondes infe´rieures a` 100 km les signaux deviennent de plus en plus isotropes (Fig.7.6a).
La de´composition en basse et haute fre´quence montre que :
1. L’e´nergie basse fre´quence (BF, voir Fig.7.6c) est associe´e aux longueurs d’ondes supe´rieures
a` 350 km et a` des propagations zonales caracte´ristiques des ondes de Rossby.
2. L’e´nergie haute fre´quence (HF, voir Fig.7.6b) est associe´e aux longueurs d’ondes infe´rieures
a` 500 km (de l’ordre de Ld) et se propage de fac¸on principalement me´ridienne.
Il semble qu’il y ait un continuum d’e´nergie entre la haute et la basse fre´quence avec des
structures  sous me´soe´chelle  allonge´es pre´fe´rentiellement dans la direction me´ridienne et
des structures zonales sous formes d’ondes longues basses fre´quences ou de jets zonaux.
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Le spectre 1D d’EKE en nombre d’onde horizontal montre un pic d’e´nergie autour de
∼300 km qui correspond aux contributions des signaux haute et basse fre´quence a` part e´quiva-
lente(Fig.7.6d). Cette longueur d’onde est associe´e au pic d’EKE HF tandis que le pic d’EKE BF
est de´cale´ le´ge`rement vers les plus grandes longueurs d’onde (∼450 km). L’inte´gration de l’EKE
selon les directions pre´fe´rentiellement zonales (EKEz) ou me´ridiennes (EKEm) confirme que la
basse fre´quence est associe´e aux mouvements pre´fe´rentiellement zonaux et la haute fre´quence
aux mouvements pre´fe´rentiellement me´ridiens. Cette description spectrale est en accord avec la
description des cartes d’EKE et d’anisotropie en section 7.1. Elle montre aussi que, le grande
partie de l’energie ”me´soe´chelle” est contenue dans la bande 250-70 km. De ce fait, la bande
250-70 km est bien adapte´e pour le calcul de pentes spectrales pour cette re´gion.
Figure 7.6 – Spectre d’EKE (kx, ky) en Log10 et inte´gre´ sur : a) toutes les fre´quences, b) les fre´quences
supe´rieures a` 90 jours et c) les fre´quences infe´rieures a` 90 jours. Le cercle en pointille´ indique Ld et Lr
(500 km). Les diagonales blanches se´parent les spectres en quatre secteurs. Les secteurs de gauche et de
droite a` longueurs d’ondes me´ridiennes supe´rieures aux zonales, sont ceux ou` l’anisotropie est me´ridienne.
En d), spectres d’EKE en variance pre´serve´e et inte´gre´ sur toute les longueurs d’onde pour le signal total
(bleu), la basse fre´quence (vert), la haute fre´quence (orange), la basse fre´quence zonale (pointille´s vert)
et la haute fre´quence me´ridienne (pointille´s orange). Unite´ : m2/ s2/cpm2
Ces re´sultats sont concordants avec ceux de Tulloch et al. (2009) qui montrent l’importance de
l’effet β dans les tropiques avec pour les longueurs d’onde supe´rieures a` 600 km une dynamique
associe´e aux ondes de Rossby. Les e´chelles de Rossby et de Rhines e´quivalentes font que ce
sont des re´gions ide´ales ou` les fines e´chelles en grossissant jusqu’a` l’e´chelle de Rhines ge´ne`rent
des ondes de Rossby. Ces fines e´chelles correspondent a` de la sous me´soe´chelle relativement
anisotrope avec des e´chelles me´ridiennes dominantes. Un peu au nord de notre re´gion, au niveau
du STCC, Qiu et al. (2008) ont montre´ l’existence d’une telle anisotropie au niveau des e´chelles
des instabilite´s baroclines avec une redistribution par cascade inverse de cette e´nergie vers des
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tourbillons de´forme´s zonalement.
Dans cette re´gion caracte´rise´e par une dynamique faiblement non line´aire, on peut se poser la
question du roˆle de l’advection pour transfe´rer de fac¸on non line´aire l’e´nergie entre les e´chelles. Le
spectre 2D des transferts non line´aires (T(kx, ky)) montre des similarite´s avec celui d’EKE avec
des pertes d’e´nergie non line´aire (en bleu) pour des longueurs d’ondes horizontales infe´rieures a`
200 km et des gains d’e´nergie non line´aire (en rouge) pour les plus grandes longueurs d’ondes
concentre´es dans les mouvement vers l’ouest (Fig.7.7a). Les transferts positifs correspondent a`
la distribution maximale d’e´nergie dans le spectre 2D d’EKE(kx, ky). Ainsi, une cascade inverse
d’e´nergie est a` meˆme d’expliquer la distribution de l’EKE en de´pit d’autres sources possibles
d’e´nergie. Cette distribution des transferts implique une cascade inverse des petites e´chelles vers
les grandes e´chelles. Ce spectre est relativement bruite´, ainsi pour e´tudier plus pre´cise´ment cette
cascade d’e´nergie il est pre´fe´rable de se concentrer sur les spectres de flux d’e´nergie non line´aires
(Fig.7.7a).
Figure 7.7 – a) Spectre des transferts non line´aires (T(kx, ky)) en Log10 b) Flux d’e´nergie (F(k)) issus
des transferts suivant toute les directions (en bleu), des transferts de pre´fe´rence dans la direction zonale
(orange) et de pre´fe´rence dans la direction me´ridienne (vert). Unite´ : m3/s3/cpm2 pour T(kx, ky) et ×
10–3 m2/s3/cpm pour F(k).
Le spectre de flux non line´aire d’e´nergie (F(k)) permet de voir l’impact de la sous me´soe´chelle
sur les plus grandes e´chelles en regardant les interactions non line´aires. On observe une petite
cascade directe pour les e´chelles infe´rieures a` 100 km et pour les plus grandes longueurs d’onde
une importante cascade inverse qui est maximum autour de 250 km. Si elle commence a` s’atte´-
nuer a` partir de 250 km, elle continue d’exister jusqu’aux tre`s grandes e´chelles. On peut donc
penser que les transferts non line´aires d’e´nergie jouent un roˆle non ne´gligeable pour transfe´rer
de l’e´nergie des petites vers les grandes e´chelles et contribuent a` expliquer l’allure du spectre
d’EKE avec un maximum d’e´nergie pour les signaux hautes fre´quences autour de 250-300 km
(Fig.7.6d).
Afin d’explorer l’anisotropie mise en e´vidence a` partir du spectre d’EKE (Fig.7.7b), F est
de´compose´ selon les modes de directions privile´gie´es (zonale : Fz ; me´ridien : Fm). Pour les lon-
gueurs d’onde infe´rieures a` 100 km, les deux flux montrent des cascades directes e´quivalentes
qui traduisent une isotropie des transferts d’e´nergie. Fm et Fz ont tous deux des lobes ne´gatifs
centre´s autour 200-250 km mais l’intensite´ de la cascade inverse est plus forte pour Fz. Cela
sugge`re une cascade inverse anisotrope qui transfe`re de l’e´nergie des modes allonge´s me´ridiona-
lement vers des modes allonge´s zonalement. Ceci est consistent avec la the´orie de la turbulence
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ge´ostrophique sur le plan β ou` cette cascade inverse anisotrope est cense´e eˆtre associe´e au mode
barotrope. Je n’ai pas e´tudie´ la distribution verticale de l’e´nergie mais l’aspect barocline e´tant
tre`s important dans les tropiques, on peut penser que l’effet β est capable e´galement d’induire
une cascade inverse d’e´nergie barocline en accord avec les travaux de Qiu et al. (2008) et Scott
and Arbic (2007). Cette cascade inverse est cense´e s’arreˆter au niveau de l’e´chelle de Rhines
(∼500 km). Au-dela` de 250 km, la cascade inverse ralentit. Fm change de signe autour de 450
km (∼Lr) alors que Fz reste largement ne´gatif. Le fait que Fz reste fortement ne´gatif pour les
e´chelles supe´rieures a` 500 km implique qu’une part de l’EKE est transfe´re´e a` la grande e´chelle
zonale par le biais d’interaction non line´aires entre les ondes. Cela est en accord avec la the´orie
de la turbulence 2D qui pre´dit une anisotropie de la cascade inverse a` meˆme de ge´ne´rer des jets
zonaux.
Les longueurs d’onde caracte´ristiques de la cascade ont e´te´ de´fini au chapitre 3, il s’agit
notamment de :
−→ Lend : la longueur d’onde associe´e a` l’arreˆt de la cascade inverse (correspond aux grandes
e´chelles ou` F(Lend)=0)
−→ Lmax : la longueur d’onde associe´e au de´but de l’arreˆt de la cascade (correspond a` l’e´chelle
ou` F(Lmax) est minimum)
−→ Linj :la longueur d’onde associe´e a` une injection d’e´nergie qui va permettre la redistribu-
tion de cette e´nergie par les transferts non line´aires (correspond aux petites e´chelles ou`
F(Linj)=0)
L’anisotropie joue un roˆle certain pour Lend mais a peu d’effet sur Lmax et Linj. Si dans la
plus part des re´gions, les spectres de flux d’e´nergie montrent une cascade inverse a` partir de
200 km (Scott and Wang, 2005), mes re´sultats mettent en avant de plus courte longueur d’onde
pour Linj de l’ordre de 100 km. Une explication est peut-eˆtre la sensibilite´ de Linj a` la re´solution
des jeux de donne´es utilise´s qui montre que plus la re´solution est fine plus Linj a tendance a` se
de´caler vers les petites e´chelles
La the´orie de la turbulence ge´ostrophique voudrait que Linj corresponde a` la longueur d’onde
d’injection d’e´nergie par instabilite´ barocline (Lbci) qui est cense´e s’accorder avec le rayon de
Rossby (Ld) (Scott and Wang, 2005). Je pre´sente le spectre d’e´nergie associe´ aux instabilite´s ba-
roclines traduisant la conversion d’e´nergie potentielle (PE) en e´nergie cine´tique (KE) (Fig.7.8).
Le pic d’e´nergie associe´ a` l’injection d’e´nergie barocline correspond a` Lbci=250km. L’e´chelle
caracte´ristique des instabilite´s baroclines (Lbci) est nettement plus grande que Linj mais aussi
nettement plus petite que celle du rayon de Rossby (Ld∼500 km). En fait, le scenario pre´sente´
au-dessus est celui d’une turbulence QG  inte´rieur  typique des moyennes latitudes ou` les
conditions de ge´ne´ration des instabilite´s baroclines sont associe´es a` un changement de signe
du gradient me´ridien de la vorticite´ plane´taire sur la verticale (re´gime de Phillips, 1954). Dans
les tropiques, les instabilite´s baroclines de type  Philipps  ne peuvent exister au vu de la
structure verticale des courants mais un autre re´gime d’instabilite´ barocline est possible, c’est
celui de Charney (1947), ge´ne´re´ par les interactions entre un gradient me´ridien de la vorticite´
potentielle constant sur la verticale et un gradient me´ridien de densite´ en surface (Tulloch et al.,
2011). Si le re´gime de  Phillips  se caracte´rise par Lbci ≥ Ld, le re´gime de  Charney
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 se caracte´rise par des Lbci < Ld comme l’ont montre´ les travaux de mode´lisation de Tul-
loch et al. (2011), Schlo¨sser and Eden (2007), en accord avec mes re´sultats. Les courtes e´chelles
d’injection, Linj, signifient qu’il y a d’autres sources d’e´nergie autres que les instabilite´s baro-
clines. On pense aux instabilite´s barotropes (Qiu et al., 2008) mais les instabilite´s barotropes
qui traduisent un transfert d’e´nergie entre la circulation moyenne et tourbillonnaires sont cen-
se´es apporter une contribution au flux d’e´nergie davantage aux grandes e´chelles (Marchesiello
et al., 2011). La re´gion conside´re´e ici inte`gre un fort cisaillement de courant entre le NEC et
STCC/HLCC propice aux de´veloppements d’instabilite´ barotrope. Il serait inte´ressant de tester
si cette situation pourrait expliquer la cascade inverse aux grandes longueurs d’ondes que j’ai
de´crite. Les sources potentielles d’e´nergie a` petites e´chelles proviennent de processus des couches
de surface comme la turbulence SQG avec la frontogene`se associe´e aux gradients horizontaux de
densite´ (Capet et al., 2016; Klein et al., 2008), ou la turbulence de la couche me´lange´e (Sasaki
et al., 2014). Nos re´sultats sont conformes avec ceux de Wang et al. (2015) qui montrent que
l’e´chelle caracte´ristique des instabilite´s baroclines est nettement plus grande que Linj dans les
tropiques.
Figure 7.8 – Spectre du terme d’injection[× 10–3 m2/s3/cpm]
7.3.1.2 10°S-20°S
Les spectres typiques de la re´gion tropicale (non e´quatoriale) de l’he´misphe`re sud ressemblent
en grande partie a` ceux de l’he´misphe`re nord. Je ne montrerai donc que quelques spectres. Les
spectres d’EKE pre´sentent les meˆmes caracte´ristiques en termes d’anisotropie et de signaux basse
et haute fre´quence que ceux du nord (Fig.7.9a). La diffe´rence marquante est le niveau d’e´nergie
beaucoup plus faible d’un facteur 3 et un pic d’e´nergie vers des e´chelles plus courtes (250 km)
comme le montre le spectre 1D d’EKE (Fig.7.9d).
Si a` grande e´chelle ( > LD∼500 km) on retrouve la dominance des mouvements zonaux
associe´s a` la basse fre´quence, la sous me´soe´chelle, notamment pour les e´chelles infe´rieures a` 250
km, est marque´e par une isotropie plus remarquable comme le montrent les niveaux d’e´nergie
d’EKEm et EKEz identiques (Fig.7.9d). La bande 250-70 km reste aussi celle qui contient le
plus d’e´nergie ”me´soe´chelle” et donc est propice pour l’analyse spectrale ou la caracte´risation de
la me´soe´chelle via les pentes spectrales.
Le spectre de flux d’e´nergie non line´aire ressemble (Fig.7.10a) a` celui de l’he´misphe`re nord
(Fig.7.7b) notamment avec un Linj (∼100 km) et un Lmax (∼200 km) similaires a` ceux de la
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Figure 7.9 – Idem qu’a` la figure 7.6 pour la re´gion 10°S-20°S. Le cercle en trait plein correspond a`
l’e´chelle de Rhines(403 km).
re´gion non e´quatoriale du nord. Une diffe´rence notable est a` grande e´chelle avec une cascade
inverse qui change de signe autour de 480 km (∼Ld).
Pour ces grandes longueurs d’ondes on trouve des re´sultats oppose´s a` ceux de l’he´misphe`re
nord avec une cascade inverse plus forte en me´ridien qu’en zonal qui reste ne´gative aux grandes
longueurs d’ondes alors qu’en zonal la cascade s’arreˆte et change de signe autour de 300 km.
L’interpre´tation a` ce stade est difficile, nous avons des flux d’e´nergie non line´aires qui montrent
un transfert d’e´nergie dans la direction me´ridienne alors que le spectre d’EKE semble domine´
par les mouvements zonaux a` ces grandes e´chelles. En fait si on se´pare le flux d’e´nergie entre HF
et BF, on s’aperc¸oit que le flux HF est davantage associe´ a` des transferts des modes me´ridiens
vers les modes zonaux et cela a` toutes les e´chelles, alors que c’est le contraire pour le flux
BF. Si la description du flux HF est cohe´rente avec une de´formation zonale des structures,
l’interpre´tation du flux BF est difficile et est contradictoire avec le spectre d’EKE BF. A noter,
que les amplitudes ici sont tre`s faibles. Si le niveau d’EKE est plus faible d’un facteur 3 par
rapport a` celui au nord, le flux d’e´nergie est plus faible d’un facteur 6. Il semble donc que
ces flux d’e´nergie non line´aires soient moins a` meˆme d’expliquer le spectre d’EKE, ce qui n’est
pas surprenant dans cette re´gion ou` les non line´arite´s sont moins prononce´es qu’au nord. Le
spectre d’e´nergie associe´e aux instabilite´s baroclines pique a` la meˆme longueur d’onde (250 km)
et pre´sente la meˆme allure (pas montre´) que celui de l’he´misphe`re nord.
En re´sume´, une partie de nos re´sultats dans les re´gions tropicales (non e´quatoriales) peuvent
s’interpre´ter a` partir de la litte´rature. Si on conside`re notre re´gion comme faiblement non line´aire,
la cascade inverse pourrait provenir soit d’interaction faiblement non line´aire entre les ondes,
soit d’interaction entre un re´gime ondulatoire et un re´gime davantage non line´aire (Se´razin et al.,
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Figure 7.10 – Flux d’e´nergie non line´aire dans la bande 10°S-20°S : a) Idem qu’a` la figure 7.7b. b) les
flux haute fre´quence totale (trait fort), me´ridien(trait interrompu) et zonal (trait mixte). c) Idem qu’en
b pour la basse fre´quence.
2018). D’autres sources d’e´nergie autres que l’instabilite´ barocline semblent exister a` la fois a`
petite e´chelle mais e´galement a` grande e´chelle pour expliquer le de´calage du pic d’EKE vers les
plus grandes longueurs d’ondes. A ce stade, il serait important de calculer le terme d’e´nergie
associe´e au forc¸age du vent pour voir la part du forc¸age directe sur le spectre d’EKE.
7.3.2 re´gion e´quatoriale : 10°S-10°N
La re´gion e´quatoriale se distingue tre`s nettement des re´gions  tropicales  de´crites plus
haut. Les e´chelles de Rossby et de Rhines deviennent tre`s sensibles aux fortes variations de la
force de Coriolis avec la latitude. Les longueurs d’onde caracte´ristiques des nombres de Rossby
et de Rhines valent respectivement 1200 km et 650 km. Nous sommes dans une situation ou`
Ld > Lr donc propice a` l’excitation d’ondes. Le spectre 2D d’EKE(kx, ky) distingue 2 patchs
d’e´nergie associe´s a` des gammes de longueurs d’ondes zonales bien de´finies. Ces 2 patchs sont
clairement associe´s a` des fre´quences distinctes comme le montrent les spectres 2D BF et HF
d’EKE (Fig.7.11a a` c) :
I Les mouvements basse fre´quence sont associe´s a` un patch d’e´nergie centre´s sur les tre`s
grandes longueurs d’ondes zonales qui traduisent la signature des ondes longues e´qua-
toriales se propageant zonalement (Fig.7.11c). Le spectre basse fre´quence correspond en
grande partie a` la circulation grande e´chelle ge´ostrophique comme le montre le spectre
KEgeo (Fig.7.11d).
I Les mouvements haute fre´quence pre´sentent deux zones d’e´nergie maximale (Fig.7.11b).
Un premier patch est centre´ sur les grandes longueurs d’ondes zonales, il inte`gre les ondes
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de Kelvin intrasaisonnie`re. Le second patch est centre´ sur une plus courte e´chelle zonale
autour de 1000 km et doit correspondre au signal des TIWs. Le maximum d’e´nergie est
compris entre les e´chelles de Rossby et de Rhines. Ce signal des TIWs est associe´ a` une
forte anisotropie domine´e par les e´chelles me´ridiennes, il est en plus associe´ a` une forte
composante age´ostrophique (Fig.7.11d).
Figure 7.11 – a),b) et c) Idem a` la figure 7.6 pour la re´gion 10°S-10°N. d) Spectre d’e´nergie cine´tique
geostrophique inte´gre´ sur toutes les fre´quences. L’e´chelle de Rhines (cercle noir) est de 692 km et le rayon
de de´formation de Rossby de 1245 km.
Figure 7.12 – Idem a` la figure 7.6d pour la bande latitudinale 10°S-10°N
.
Les spectres 1D en nombre d’onde horizontal (inte´gration azimutal du spectre 2D) sont
pre´sente´s en figure 7.12. Le spectre d’EKE a un pic d’e´nergie autour de 900 km. Ce pic rassemble
les contributions des signaux haute et basse fre´quence. Pour la basse fre´quence, le spectre d’EKE
est associe´ a` un pic d’e´nergie autour de 1800 km qui correspond aux mouvements principalement
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zonaux. Pour la haute fre´quence, le spectre d’EKE est associe´ a` un pic d’e´nergie entre 600 et
900 km correspondant aux mouvements principalement me´ridiens. Cette longueur d’onde est
repre´sentative de tourbillons de ≈ 400 km de diame`tre, taille caracte´ristique des TIVs. Sur ces
spectres 1D, le gros de l’e´nergie ”me´soe´chelle” est contenue hors de la bande 250-70 km, signe
que la me´soe´chelle en re´gion e´quatoriale est davantage grande e´chelle.
Figure 7.13 – Pour la re´gion 10°S-10°N et en Log10 : a) spectre des transferts non line´aires, T(kx, ky)
et b) spectre du terme d’injection I(kx, ky). Unite´ : m
3/s3/cpm2
Figure 7.14 – a) Spectre flux d’e´nergie [× 10–3 m2/s3/cpm] issus des transferts inte´gre´s suivant toute les
directions et fre´quence (en bleu), la haute fre´quence (orange), la basse fre´quence(vert), la basse fre´quence
Zonale (pointille´s vert). Le spectre du flux de la diffe´rence entre les transferts basse et haute fre´quence
(rouge). b) Spectre du flux basse fre´quence zonale (vert) et me´ridien (orange). c) et d) Spectre du terme
terme d’injection avec le meˆme code de couleur que sur les courbes en a) et b)
Les spectres de transfert d’e´nergie (T) et d’injection d’e´nergie barocline (I) montrent les
meˆmes spe´cificite´s que le spectre d’EKE en distinguant les grandes longueurs d’ondes zonales a`
celles associe´es aux TIWs (Fig.7.13 et 7.14). Pour chacun de ces re´gimes distincts, on observe
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un transfert d’e´nergie pour les longueurs d’ondes me´ridiennes entre 500-1000 km (bleu) vers les
longueurs d’ondes supe´rieures a` 1000 km (rouge). Pour les grandes longueurs d’ondes zonales
correspondantes aux mouvements basse fre´quence, les transferts d’e´nergie sont associe´s a` des
mouvement principalement zonaux (jets). Pour les TIWs, les transferts d’e´nergie centre´s sur
une gamme de longueurs d’ondes zonales entre 800 et 1400 km sont associe´s a` des mouvements
plutoˆt me´ridiens.
Si l’allure du spectre de transfert d’e´nergie ressemble a` celui du spectre d’EKE, ces transferts
d’e´nergie ne peuvent seuls expliquer le spectre d’EKE avec des patchs d’e´nergie qui s’e´tendent
au travers des e´chelles de perte et de gain des transferts d’e´nergie. Le spectre de flux d’e´nergie
montre une cascade directe importante pour les e´chelles infe´rieures a` 400 km et une cascade
inverse pour les e´chelles supe´rieures a` 400 km (Fig.7.14a). La cascade inverse s’e´tend aux tre`s
grandes e´chelles et pre´sente un maximum autour de 600 km. Les spectres BF et HF pre´sentent
des comportements tre`s diffe´rents.
Le spectre de flux basse fre´quence se caracte´rise par une cascade inverse pour toutes les
e´chelles avec une cascade maximum autour de 1600 km. Cette cascade inverse correspond uni-
quement a` des mouvements principalement zonaux (Fig.7.14a).
Le spectre de flux haute fre´quence montre des e´chelles bien marque´es. Il se caracte´rise par
une cascade directe a` partir de 500 km, une cascade inverse avec un maximum autour de 600 km
et qui change de signe a` partir de 1000 km (Fig.7.14a). La cascade directe vers les petites e´chelles
semble se faire de manie`re isotrope (on n’observe pas de directions privile´gie´es pour les transferts
d’e´nergie) alors que la cascade inverse est largement anisotrope, domine´e par les mouvements
zonaux (Fig.7.14b). Ce flux d’e´nergie pour les mouvements zonaux continue de transfe´rer de
l’e´nergie vers la grande e´chelle ou` la cascade directe correspondante aux mouvements me´ridiens
doit transfe´rer de l’e´nergie vers les mouvements zonaux de la cascade inverse.
En plus des transferts non line´aires, l’injection d’e´nergie par instabilite´ barocline (Fig.7.13b)
contribue a` expliquer la distribution d’e´nergie du spectre 2D d’EKE(kx, ky) : on retrouve un
fort signal centre´ sur les deux re´gimes de´crits plus haut. Le spectre 1D pre´sente un maximum
entre 600-800 km correspondant au pic d’EKE (Fig.7.13b). Ainsi les transferts non line´aires et
l’injection d’e´nergie barocline participent tous deux au maximum d’EKE. L’injection barocline
est clairement associe´e a` la haute fre´quence et au mode me´ridien. On retrouve ici des e´chelles
d’injection barocline qui correspondent a` celles de´crites par Marchesiello et al. (2011) dans leurs
e´tudes des TIWs. Les e´chelles ou` l’injection d’e´nergie barocline est concentre´e correspondent
approximativement a` la moitie´ de la longueur d’onde du rayon de Rossby. Ceci est consistent
avec les analyses d’instabilite´ barocline (Scott and Wang, 2005; Smith, 2007; Tulloch et al., 2011)
qui montrent que l’e´chelle des instabilite´s baroclines aux basses latitudes est plus petite que celle
du rayon de de´formation d’un facteur 2.
Contrairement a` Marchesiello et al. (2011), les e´chelles des instabilite´s baroclines (Lbci) ne
correspondent pas tout a` fait a` celles de se´paration entre cascade inverse et directe (Linj) qui
montrent des injection d’e´nergie a` plus courte longueur d’onde (Linj=500 km). L’analyse de ces
termes (injection d’e´nergie associe´e aux instabilite´s baroclines, transferts non line´aires d’e´nergie)
permet une premie`re interpre´tation du spectre d’EKE. Les flux spectraux d’EKE montrent une
redistribution de l’e´nergie entre les nombres d’onde. Une partie de l’e´nergie injecte´e suit une
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cascade inverse vers les e´chelles des tourbillons ∼1000 km (Smith, 2007) et les tourbillons me´-
soe´chelle re´sultent d’une cascade d’e´nergie a` partir de l’e´chelle d’injection autour de 500km. Aux
e´chelles infe´rieures a` 500 km, on observe une cascade directe avec une pente de spectre d’EKE
en -3. La de´composition en haute et basse fre´quence semble ne´cessaire si l’on veut interpre´ter
correctement nos spectres. L’analyse des spectres inte´grant toutes les fre´quences montrent des
allures me´langeant les deux types de signaux avec des e´chelles caracte´ristiques tre`s diffe´rentes.
Nos re´sultats montrent qu’il n’y a, a` priori, pas d’e´changes d’e´nergie entre la haute et basse
fre´quence. Si les e´chelles d’injection couvrent un large spectre, l’advection joue e´galement un
roˆle en transfe´rant l’e´nergie de la me´soe´chelle vers les grandes e´chelles (cascade inverse) et vers
la sous me´soe´chelle (cascade directe) avant qu’elle ne se dissipe. Si les niveaux d’e´nergie entre si-
gnaux BF et HF sont e´quivalents, il semblerait que les transferts d’e´nergie sont particulie`rement
importants pour expliquer l’EKE BF alors que le terme d’injection barocline semble important
pour l’EKE HF meˆme si les transferts d’e´nergie te´moignent aussi d’une cascade inverse.
A l’e´quateur les instabilite´s barotropes sont cense´es apporter une contribution au flux d’e´ner-
gie aux e´chelles comprises entre celles des tourbillons et la grande e´chelle. Les termes d’instabilite´
barotrope sont compris dans les spectres de flux d’e´nergie (Scott and Wang, 2005) et introduisent
une contribution positive entre la grande e´chelle et celle des tourbillons qui pourraient corres-
pondre a` la cascade directe des flux d’e´nergie me´ridien. Aussi le travail du vent est une source
de KE aux e´chelles des TIWs comme montre´ par Baturin and Niiler (1997) et Scott and Xu
(2009). Le travail du vent, les instabilite´s baroclines et barotropes doivent contribuer au spectres
d’EKE aux e´chelles plus grandes que 500 km. L’e´tude des autres termes de l’e´quation de l’e´ner-
gie semble ne´cessaire pour appre´hender les sources d’e´nergie a` plus petites e´chelles ; notamment
les termes de dissipation verticale qui semblent importants (Marchesiello et al., 2011). Pour les
e´chelles infe´rieures a` 70 km, la dissipation late´rale du mode`le devient active et il n’y a plus
d’accumulation d’EKE et la pente du spectre d’EKE augmente.
En re´sume´, la zone du Pacifique e´quatoriale (10°S-10°N) se distingue tre`s largement des zones
du Pacifique tropicale (10°-20°NS) avec deux re´gimes qui coexistent. Un re´gime basse fre´quence
(> 90 jours) ou` l’anisotropie est zonale. On a donc un signal basse fre´quence associe´ a` des
propagations vers l’ouest avec un maximum d’e´nergie autour de 1800 km qui correspond a` une
composante ge´ostrophique. un re´gime haute fre´quence (10-90 jours) domine´ par les TIWs/TIVs.
La dynamique haute fre´quence se de´crit parfaitement a` travers le comportement de structures
allonge´es suivant la me´ridienne et se de´plac¸ant vers l’ouest, un maximum d’e´nergie autour de
700 km qui correspond a` un mixte de ge´ostrophie/age´ostrophie. A noter que les spectre 1D
inte´grant toutes les directions et toutes les fre´quences pre´sentent une allure qui est un me´lange
des spectres  directionnels  qui ne permet pas d’interpre´ter correctement le signal.
Le spectre d’EKE pour la re´gion e´quatoriale de´crit en section 7.2 pre´sente une pente en -3,
comme pour les re´gions non e´quatoriales, mais sur une gamme de longueurs d’onde nettement
plus grandes s’e´tendant jusqu’a` 1000 km. Ainsi, la me´soe´chelle tropicale se caracte´rise par des
pentes spectrales en -3 sur les spectres d’EKE 1D. Ces pentes sont plutoˆt caracte´ristiques d’une
cascade directe typique d’un re´gime de Phillips et ne sont donc pas en accord avec la description
de la dynamique que je viens d’e´voquer qui est davantage en accord avec un re´gime de Charney
et des pentes spectrales en -5/3 caracte´ristiques de cascade inverse. Il existe d’autres sources
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d’instabilite´s a` petite e´chelle autre que les instabilite´s de Phillips ou de Charney, il s’agit no-
tamment de la frontogene`se pour la turbulence SQG (Klein et al., 2008) et des instabilite´s de
la couche de me´lange (MLI)(Sasaki et al., 2017), mais ces autres re´gimes se distinguent par des
pentes en -2 plus plates que celles simule´es pas notre mode`le. Cela illustre que cette me´so e´chelle
tropicale ne repre´sente pas une gamme inertielle mais conjugue diffe´rents processus. Il reste en-
core certainement a` faire dans cette partie afin de de´crire davantage la turbulence tropicale en
prenant en compte les autres termes du bilan d’e´nergie (comme celui associe´ au forc¸age du vent),
et en conside´rant e´galement l’enstrophie. La dissipation du mode`le se faisant ressentir a` partir
de 70 km de longueur d’onde, un comple´ment de cette e´tude serait de conduire des analyses a`
l’image de Sasaki et al. (2017) sur la base d’un mode`le plus haute re´solution dans lequel la sous
me´soe´chelle sera davantage de´veloppe´e.
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Dans le chapitre pre´ce´dent, nous avons mis en e´vidence comment les ondes internes et notam-
ment la mare´e interne sont a` l’origine de l’aplatissement du spectre de SSH dans les tropiques.
Ainsi dans les tropiques, les dynamiques me´so/sousme´soe´chelle et haute fre´quence sont suppo-
se´es interagir fortement. Je vais me concentrer dans ce chapitre a` l’e´tude de la mare´e et de ses
effets sur la circulation et le me´lange dans la re´gion de la mer des Salomon. Nous nous sommes
concentre´s sur cette re´gion car le Pacifique Sud-Ouest, et la mer des Salomon en particulier, est
une zone d’importante ge´ne´ration de mare´es internes (Niwa and Hibiya, 2001). De part les cou-
rants de bord qui la traversent, elle joue un roˆle dans le syste`me climatique du Pacifique (voir
chapitre 2). De fortes mare´es internes, des courants puissants, une forte activite´ me´soe´chelle
sont autant de facteurs responsables des transformations de masse d’eaux observe´es en mer des
Salomon. Un effort important en terme d’observations et de mode´lisation a e´te´ fait dans la mer
des Salomon en vu d’e´tudier ces diffe´rentes dynamiques et leurs interactions
Germineaud et al. (2016) ont illustre´ l’e´rosion du maximum de sel des eaux de la thermocline
a` partir des donne´es des campagnes Pandora et MoorSpice. Graˆce a` ces observations, Alberty
et al. (2017) ont pu dresser des cartes de distribution spatiale des coefficients de dissipation et
de diffusion dans la mer des Salomon. Elles mettent en e´vidence les effets combine´s du me´lange
interne provenant de la dynamique a` me´soe´chelle / sous-me´soe´chelle et de la mare´e interne. A`
partir d’un mode`le et d’observation altime´trique, Gourdeau et al. (2017) ont e´tudie´ les structures
me´soe´chelles pre´sentes en mer des Salomon et se sont inte´resse´s a` de´crire les transformations de
masses d’eaux associe´es a` ces structures. En reprenant les travaux de Koch-Larrouy et al. (2007),
Melet et al. (2011) ont introduit la parame´trisation de la mare´e interne dans leur mode`le et ont
montre´ l’importance de la mare´e dans les transformations des masses d’eaux observe´es. Djath
et al. (2014a) ont de´veloppe´ une mode´lisation au 1/36° de la mer des Salomon a` meˆme de mieux
prendre en compte les interactions courants/bathyme´trie et mieux mode´liser la dynamique me´so
et sous me´soe´chelle. Ce mode`le a e´te´ e´tendu au forc¸age par la mare´e barotrope afin de rendre
compte des interactions entre mare´e interne et la me´so/sous me´soe´chelle. Il est de´crit en section
1 du chapitre 5.
Ce chapitre est consacre´ a` l’analyse de ce mode`le. Nous disposons de simulations avec (R36T)
et sans mare´e (R36) qui vont nous permettre d’appre´hender le roˆle de la mare´e dans la circu-
lation  basse  fre´quence et le me´lange. Cette mare´e sera d’autant plus re´aliste que les
caracte´ristiques  moyennes  du mode`le en terme de circulation et de masses d’eaux seront
bien repre´sente´es. Cette e´tude porte dans un premier temps sur l’analyse de la mare´e. Pour
ce faire, je dispose de sorties horaires pour deux pe´riodes de trois mois qui se distinguent par
une forte variabilite´ interannuelle lie´e a` ENSO perceptible au travers de forts contrastes de la
circulation et de la stratification des masses d’eaux en mer des Salomon :
I Une pe´riode du 31 de´cembre 1997 au 19 avril 1998 qui correspond a` El Nin˜o (R36(T)h -
nin˜o)
I Une pe´riode 31 mars 1999 au 08 juillet 1999 qui correspond a` La Nin˜a (R36(T)h nin˜a)
Dans un second temps, j’ai e´tudie´ l’impact de la mare´e interne sur les proprie´te´s des masses
d’eaux et leur interaction avec l’activite´ tourbillonnaire a` me´soe´chelle. Pour ce faire j’ai utilise´ des
sorties journalie`res sur une pe´riode de 2.75 ans de simulations avec et sans mare´e (du 31/12/1996
au 30/09/1999) (R36(T)d).
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Dans une premie`re section de ce chapitre, je vais brie`vement de´crire les caracte´ristiques
moyennes de cette simulation avec mare´e (R36Td) en re´fe´rence aux re´sultats de´ja` publie´s et
a` des observations inde´pendantes de´crites a` la section 2 du chapitre 2 . Dans une seconde
section, je vais valider la mare´e simule´e par notre mode`le (R36Th), que ce soit la composante
barotrope ou barocline. Dans la section 3, je vais pre´senter les caracte´ristiques de la mare´e
interne en mer des Salomon, en terme de ge´ne´ration, propagation, dissipation de son e´nergie et
de structure verticale. J’examine ensuite comment la pre´sence de la mare´e modifie les masses
d’eau a` travers la mer des Salomon (Section 4) et l’activite´ e´nerge´tique me´soe´chelle ainsi que
la structure des courants (section 5) en analysant les simulations avec et sans mare´e (R36Td et
R36d, respectivement).
8.1 Validation basse fre´quence du mode`le avec mare´e.
Notre pe´riode de simulation, de 2.75 ans, est contrainte par une forte variabilite´ interannuelle
qui rend difficile une validation stricte de l’e´tat moyen du mode`le. Nous ne disposons pas
d’observations in situ durant la pe´riode de simulation, et la comparaison avec la climatologie
CARS (Ridgway et al., 2002) est sensible a` la forte variabilite´ interannuelle inhe´rente a` notre
pe´riode de simulation. Toutefois, les circulations moyennes de surface relatives a` l’ensemble
de la pe´riode ou aux e´tats El Nin˜o, et La Nin˜a s’accordent avec celles de´crites dans Djath et al.
(2014b), Hristova et al. (2014), Cravatte et al. (2011), Melet et al. (2013) (Fig.8.1).
On retrouve sur la carte de circulation moyenne, les diffe´rentes sources de courant alimentant
la mer des Salomon que sont : le SEC au de´troit des Salomon, le SSI (Solomon Strait Inflow), le
NJV(North Vanuatu Jet) au sud des ıˆles Salomon et le GPC (Gulf of Papua Current) au sud de
la PNG (Papouasie Nouvelle Guine´e) (voir description section 2 du chapitre 2). A l’inte´rieur de
la mer des Salomon, le GPC et le NJV alimentent le courant de bord ouest, NGCC(New Guinea
Coastal Current) dont une partie recircule le long des coˆtes de la nouvelle Bretagne (NBCU,
New Britain coastal undercurrent). La variabilite´ interannuelle de la circulation est e´galement
conforme a` ce que l’on connaˆıt. En pe´riode El Nin˜o, le NGCC s’intensifie et augmente de ce fait
le transport vers l’e´quateur (Fig.8.1 au milieu) tandis qu’en pe´riode La Nin˜a, le NGCC s’affaiblit
pendant que le SSI s’intensifie (Fig.8.1 en bas).
Afin de valider les caracte´ristiques des masses d’eau en mer des Salomon, je pre´sente
une section de salinite´ a` 154°E (Fig.8.2). Cette section a l’avantage de traverser entie`rement
la mer des Salomon, de l’extre´mite´ sud est de la PNG au de´troit des Salomon. La section du
mode`le est compare´e ici a` celle de la climatologie CARS. Conforme´ment a` CARS, on retrouve
le maximum de salinite´ associe´ aux eaux de la STMW (SubTropical Mode water) au niveau de
la thermocline (σ=24.5, z=150 m), et un minimum de sel en profondeur (z=800m) associe´ aux
eaux de l’AAIW (Antartic Intermediate Water). Ces diffe´rentes masses d’eaux sont bien de´crites
dans Germineaud (2016).
Pour illustrer les changements des proprie´te´s des masses d’eaux avec le cycle ENSO, nous
avons calcule´ les anomalies de salinite´ pour les pe´riodes El Nin˜o et La Nin˜a en re´fe´rence a` la
pe´riode comple`te (Fig.8.3). Les principaux changements en salinite´ concernent les premiers 500
m sous la surface et sont particulie`rement concentre´s au niveau de la thermocline. Pendant
La Nin˜a, les eaux de la thermocline supe´rieure pre´sentent des anomalies positives, alors que
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Figure 8.1 – Courant zonal moyen (en couleur) et circulation moyenne (fle`ches) journalie`re de surface
sur la pe´riode de la simulation (en haut), la pe´riode Nin˜o ( au milieu) et la pe´riode Nin˜a (en bas)
Figure 8.2 – Coupe verticale de la salinite´ journalie`re moyenne a` 154°E pour le mode`le a` gauche et la
climatologie Cars a` droite. Les contours noirs correspondent a` la densite´ potentielle.
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Figure 8.3 – Coupe verticale d’anomalie de salinite´ pendant la Nin˜a a` gauche et pendant la Nin˜o a` droite
par rapport a` la salinite´ journalie`re moyenne a` 154°E
les eaux de la thermocline infe´rieure pre´sentent des anomalies ne´gatives. Les anomalies sont
de signes oppose´s pour la pe´riode El Nin˜o. Ces anomalies de salinite´ interannuelles traduisent
principalement une variabilite´ grande e´chelle de´crite dans Melet et al. (2013).
Les profils de densite´ traduisent des changements de la stratification repre´sente´e par le profil
de Bru¨nt Vaisala (N2, Fig.8.4) a` 154°E. Le profil de stratification moyen du mode`le avec mare´e
est en assez bon accord avec CARS. N2 est maximal entre 50 et 200m. On observe une variabilite´
de ce profil de N2 entre les pe´riodes El Nin˜o et La Nin˜a. La pe´riode Nin˜a est marque´e par des
valeurs de N2 le´ge`rement plus faibles mais qui s’e´tendent plus profond (250 m). En pe´riode
El Nin˜o N2 est marque´e par des valeurs nettement plus forte, notamment dans les couches de
surface et s’e´tend moins profonde´ment (150 m). Les mare´es internes e´tant tre`s sensibles au profil
de N2, on peut supposer des caracte´ristiques diffe´rentes entres les deux pe´riodes.
Figure 8.4 – Moyenne latitudinale et temporelle de la fre´quence de Bru¨nt Vaisala du mode`le avec mare´e
a` 154°E. Moyenne temporelle sur : la pe´riode de la simulation (bleu), la pe´riode Nin˜o (vert), la pe´riode
Nin˜a (rouge). Moyenne temporelle et latitudinale de la climatologie CARS a` 154°E (cyan). Unite´ :s–2
Dans cette section, j’ai donc montre´ que les e´tats  moyens  du mode`le avec mare´e sont
consistants avec les mode´lisations pre´ce´dentes. Ces e´tats moyens sont en partie responsables du
conditionnement de la mare´e. J’illustre la mare´e de mon mode`le dans la section ci-dessous.
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8.2 mare´e barotrope/mare´e barocline en mer des Salomon
Dans cette section, je pre´sente le signal de mare´e tel que simule´ par notre mode`le. Je proce`de
a` la validation a` la fois de la mare´e barotrope et de la mare´e barocline. La mare´e est force´e
aux frontie`res par FES 2014 (voir section 1 du chapitre 5). Je vais regarder comment la mare´e
barotrope de notre mode`le re´gional se comporte vis a` vis de la solution FES 2014. La validation de
la composante barotrope est essentielle pour espe´rer pouvoir reproduire correctement le champ
de mare´e interne. Afin de valider la mare´e barocline, je vais m’appuyer sur les re´sultats de Ray
and Zaron (2016) qui fournissent une description globale des ondes internes de la mare´e a` partir
de l’altime´trie. Il est donc ne´cessaire dans un premier temps de se´parer correctement le mode
barotrope des modes baroclines dans notre mode`le.
8.2.1 Se´paration mare´e barotrope- mare´e barocline
La question de la se´paration de la mare´e barotrope et de la mare´e barocline sur un champ
oce´anique quelconque est largement aborde´e dans le chapitre 6 de la the`se de Nugroho (2017).
Cette the`se avait pour objet l’e´tude de la mare´e interne et de ses effets dans la re´gion du continent
maritime ou` de forts me´langes des masses d’eaux sont observe´s entre les oce´ans Pacifique et
Indien. Je reprends ici quelques grandes lignes de sa discussion.
Classiquement, le mode barotrope Vbt associe´ a` une variable V(z), z e´tant la profondeur, est
calcule´ par inte´gration sur la verticale de cette variable (Vbt=<V(z)>). La partie barocline du
signal se de´duit de la diffe´rence entre V(z) et Vbt . La technique a e´te´ largement utilise´e (Nagai
and Hibiya, 2015; Niwa and Hibiya, 2001, 2011) mais elle ne permet pas une se´paration propre
des modes barotrope/barocline. En effet, Kurapov et al. (2003) ont note´ la pre´sence d’e´nergie
barotrope parasite dans le bilan d’e´nergie barocline suite a` l’application de cette me´thode. En
fait, la me´thode simple ne permet pas d’extraire correctement les variations de pression associe´es
a` la dynamique purement barotrope (Nugroho, 2017). Notamment, elle ne prend pas en compte
les variations de pression a` la surface libre. Pour corriger ces erreurs, Kelly et al. (2010) proposent
une autre approche dans laquelle la pression barotrope est de´finie comme e´tant la moyenne sur
la verticale plus un profil vertical lie´ aux fluctuations de la surface libre. Ses re´sultats et ses
hypothe`ses se rapprochent de la me´thode des modes verticaux.
Nugroho (2017) sugge`re que la se´paration barocline/barotrope est presque parfaite a` travers
l’analyse en mode vertical. Pour rappel, les modes verticaux sont des solutions de l’e´quation
de Sturm Liouville. Le syste`me d’e´quation peut eˆtre re´solu pour la vitesse verticale ou pour la
pression. Cette me´thode a l’avantage de s’affranchir de la condition de toit rigide en surface. Le
mode barotrope (le mode ze´ro) correspond au mode ”rapide”. Les modes baroclines ou modes
lents ont des structures verticales qui varient avec la profondeur. La de´composition en mode
verticaux pour un profil discret permet d’e´crire toute variable X (pression ou vitesse) fonction
des coordonne´es spatiales x, y et z, et du temps t sous la forme 8.1. Dans cette relation M est
le nombre total de modes. La part du signal fonction du temps (avec le tilte) est e´crite sous
forme complexe avec l’amplitude ”a” et la phase ”G” (relation 8.2). La forme complexe s’obtient
en ge´ne´ral par analyse en harmonique voire par de´modulation complexe.
142
Chapitre 8. Me´so/sous me´soe´chelle et mare´e interne en mer des Salomon
X(x, y, z, t) = X̂0(z)X˜0(x, y, t) +
M–1∑
1
X̂m(z)X˜m(x, y, t) = Xbt + Xbc (8.1)
X˜m(x, y, t) = R
(
ax,y,me
–Gx,y,mejωt
)
(8.2)
L’analyse en harmonique se fait avant la projection en mode verticaux. J’ai utilise´ les outils
de la SIROCCO TOOLS de´veloppe´e au LEGOS pour re´soudre l’e´quation des modes verticaux
a` l’aide du solveur DGGEV LAPACK et ainsi j’ai pu se´parer la mare´e barotrope de la mare´e
barocline. Les principales composantes diurnes (K1,01,P1) et semi diurnes (M2,K2,N2,S2) de
la mare´e sont prises en compte et leur projection sur la verticale est limite´e aux dix premiers
modes verticaux (9 modes baroclines) qui concentrent plus de 90% de l’e´nergie de la mare´e.
8.2.2 Validation de la mare´e
La fac¸on la plus simple de mettre en e´vidence le signal de la mare´e se fait a` travers un spectre
temporel. Les spectres temporels de la SSH moyenne´s, a` l’inte´rieur de la mer des Salomon et
calcule´s a` partir des simulations R36Th Nin˜o et R36Th nin˜a sont pre´sente´s sur la figure 8.5.
La mare´e diurne K1 est la composante dominante du spectre avec une amplitude de l’ordre
de 20 cm. La mare´e diurne O1 et la mare´e semi diurne M2 se distinguent e´galement avec des
amplitudes de l’ordre de 10 cm, vient ensuite la mare´e S2 avec une amplitude autour de 7 cm.
Cette signature spectrale de la mare´e correspond de fac¸on majoritaire a` la mare´e barotrope. Il
est a` noter des diffe´rences remarquables d’amplitude de l’ordre de 5 cm pour la mare´e K1 entre
les deux pe´riodes ENSO qui peuvent traduire l’effet de la mare´e interne. En ge´ne´ral, le signal de
mare´e est plus fort en pe´riode La Nin˜a pour la composante K1 mais aussi pour M2. Je vais me
concentrer ci-dessous sur les 2 principales composantes K1 et M2.
Figure 8.5 – Amplitude moyenne de la SSH a` l’inte´rieur de la mer des Salomon de´duite par analyses
spectrales pour les pe´riodes Nin˜a (vert) et Nin˜o (Bleu). Unite´ : cm
- La mare´e barotrope
Je vais de´crire ici la mare´e barotrope K1 et M2 simule´e par notre mode`le au regard des
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re´sultats de FES 2014.
En mer des Salomon, K1 est la composante barotrope dominante (Fig.8.6), son amplitude
de´croit d’ouest en Est. Elle est de l’ordre de 25 cm dans la mer des Salomon et chute pour n’eˆtre
plus que de quelques cm a` l’est des ıˆles Salomon. La mare´e M2 est maximale a` l’exte´rieur de
la mer des Salomon et quasiment nulle a` l’inte´rieur de la mer des Salomon. Cette description
des mare´es K1 et M2 est en accord avec les re´sultats de FES 2014. Ce point est crucial pour la
capacite´ du mode`le a` ge´ne´rer des ondes internes les plus re´alistes possibles.
Figure 8.6 – Amplitude (colour) et phase (contour) de la SSH des composantes de mare´e barotrope K1
(en haut) et M2 (en bas) pour le mode`le (a` droite) et FES 2014 (a` gauche). Le re´sultat de l’analyse en
harmonique du mode`le pre´sente´e concerne la pe´riode Nin˜a, des re´sultats similaires sont obtenus pour la
pe´riode Nin˜o. Unite´ : cm et de´gre´
- La mare´e barocline
Si K1 est la composante principale de la mare´e barotrope en mer des Salomon, M2 apparaˆıt
comme la composante principale de la mare´e barocline. Je vais donc ici me limiter a` l’analyse
de la mare´e M2 barocline.
Une estimation de la mare´e barocline base´e sur plus de 20 ans de mesures altime´triques est
donne´e dans Ray and Zaron (2016). Leur re´sultat est pre´sente´ sur la figure 8.7 (en haut). La
mare´e interne M2 est forte pre´fe´rentiellement au cœur de la mer de Salomon. Elle la traverse
entre le de´troit des Salomon et l’extre´mite´ sud est de la PNG. L’amplitude de la mare´e barocline
(cohe´rente) est de l’ordre de 3-5 cm en mer des Salomon avec une longueur d’onde approximative
de 150 km. L’estimation de la mare´e interne M2 par le mode`le est conforme a` l’altime´trie quoique
l’on note des amplitudes supe´rieures a` 10 cm au niveau du de´troit des Salomon. Il existe des
diffe´rences notables distinctes entre les pe´riodes La Nin˜a et El Nin˜o. La mare´e interne M2
estime´e par R36Th Nin˜a ressemble beaucoup aux observations, celle estime´e par R36Th Nin˜o
se caracte´rise par des longueurs d’ondes plus courtes et une dispersion sur l’ensemble du domaine
de la mer des Salomon. Si pendant La Nin˜a, la circulation en mer des Salomon se caracte´rise par
un NGCC plus faible que normal, pendant El Nin˜o le NGCC devient plus fort que normal (Fig.
8.1). Ainsi les interactions entre la circulation en mer des Salomon (qui diffe`rent drastiquement
entre les deux pe´riodes) et la mare´e interne pourraient expliquer les diffe´rences entre les deux
estimations de la mare´e interne M2. Je vais essayer dans la section 8.5 de quantifier l’impact de
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ces interactions mare´e interne/courant.
Figure 8.7 – Amplitude de la SSH M2 barocline selon : Ray and Zaron (2016) en haut et le mode`le sur
les pe´riodes Nin˜a (au milieu) et Nin˜o (en bas). Unite´ : cm
En re´sume´, il ressort de cette partie que le mode`le simule de fac¸on satisfaisante a` la fois la
mare´e barotrope et la mare´e barocline.
8.3 Caracte´ristiques de la mare´e interne
8.3.1 Ge´ne´ration, propagation et dissipation de la mare´e interne
Dans cette sous section, je vais calculer les diffe´rents termes du bilan e´nerge´tique associe´s a`
la mare´e. Le bilan e´nerge´tique renseigne sur la ge´ne´ration, la propagation et la dissipation de la
mare´e interne. La variation temporelle d’e´nergie cine´tique du mode`le s’e´crit comme ci-dessous :
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1
2
ρ0∂tu
2
h = –ρ0uh(
−→uh ·
−→∇h)–ρ0−→uh ·−→ω∇zuh–−→uh ·
−→∇hp+ρ0uh ·Dh+ρ0uh ·∇z(Kv∇huh)+Dtime (8.3)
Dans cette relation uh est la vitesse horizontale, w la vitesse verticale, ρ0 la densite´, p la
pression hydrostatique, Kv la viscosite´ verticale, Dh la diffusion late´rale, Dtime la dissipation
d’e´nergie par le sche´ma nume´rique du mode`le, h de´signe l’horizontale. Les deux premiers termes
de droite de la relation 8.3 constituent l’advection horizontale et verticale respectivement, le
troisie`me le travail de la force de pression, les quatrie`me et cinquie`me sont respectivement la
diffusion horizontale et verticale.
Inte´gre´ sur la verticale, ainsi que sur la pe´riode de la mare´e, les variations d’e´nergie cine´-
tique sont nulles. Ainsi, le travail des forces de pression e´quilibre le travail des autres forces
(Nugroho, 2017). Ce travail est maximum lorsque la pression et le courant sont en phase et nul
si le de´phasage est de pi/2. Inte´gre´ sur la verticale, le travail des forces de pression est e´gale a`
la divergence du flux d’e´nergie horizontale. La divergence du flux d’e´nergie peut eˆtre e´value´e
se´pare´ment pour le barotrope et le barocline. Sur un cycle de mare´e, les termes d’advection,
de Coriolis et de forc¸age de surface sont ne´gligeables. Si on ne´glige en plus la dissipation, les
e´nergies cine´tiques barotrope (Ebt) et barocline (Ebc) s’expriment alors respectivement suivant
les equations ci-dessous dans lesquelles H indique l’horizontale, d(h+η) est la profondeur totale,
η la hauteur de la surface libre et h la profondeur du fond.
Ebt =
∫ η
d
∇Hubtpbt – (ubtpbc)z=–h∇Hd (8.4)
Ebc =
∫ η
d
∇Hubcpbc + (ubtpbc)z=–h∇Hd (8.5)
Les premiers termes de droite des relations 8.4 et 8.5 sont respectivement la divergence du
flux d’e´nergie barotrope et la divergence du flux d’e´nergie barocline. Le deuxie`me terme, commun
aux deux e´quations est le terme de conversion ou le taux de conversion. Le terme de conversion
quantifie le taux de ge´ne´ration de mare´e interne par interaction de la mare´e barotrope avec la
bathyme´trie (Kelly et al., 2010), il e´value le transfert d’e´nergie entre barotrope et barocline. Par
convention dans le SIROCCO TOOLS, le passage de l’e´nergie du barotrope vers le barocline
correspond a` des valeurs ne´gatives du taux de conversion.
Le taux de conversion et la divergence du flux d’e´nergie barocline sont du meˆme ordre
(s’e´quilibrent) lorsque la dissipation est ne´gligeable. Sinon, la diffe´rence (ou somme suivant la
convention utilise´e ici) entre ces deux termes donne une ide´e approximative de la dissipation
de la mare´e. Toutefois, dans le cas d’un mode`le nume´rique, la diffe´rence entre taux de conver-
sion et divergence contient en plus la dissipation nume´rique. Je ne me suis pas attarde´ sur
cette question car la dissipation n’est pas l’objet principal de ma the`se. Je vais de´crire les flux
d’e´nergie barotrope, barocline, la conversion barotrope/barocline et la dissipation de la mare´e
en me concentrant uniquement sur la composante principale de la mare´e interne M2, ce sont
e´videmment les re´sultats de la simulation R36Th.
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Le flux d’e´nergie barotrope M2 est principalement oriente´ plein sud a` l’est des ıˆles Salomon
et vers le nord-ouest au sud des ıˆles Salomon et au niveau du de´troit des Salomon (5°-6°S, Fig.8.8
haut). Une partie de cette e´nergie barotrope s’oriente e´galement vers l’ouest au large du de´troit
des Salomon. La mare´e barotrope interagit avec la bathyme´trie au niveau du de´troit de Salomon,
des extre´mite´s sud des ıˆles Salomon et sud-est de la PNG. Il est a` noter que le flux barotrope
M2 au cœur de la mer des Salomon est tre`s faible compare´ au flux a` l’exte´rieur de la mer des
Salomon.
Figure 8.8 – Bilan e´nerge´tique de la mare´e M2 du mode`le : en haut, taux de conversion en (couleur)
et flux d’e´nergie de la mare´e barotrope (fle`ches). Au milieu divergence du flux (couleur) et flux d’e´nergie
barocline (fle`ches). En bas, somme du taux de conversion et de la divergence du flux barocline : c’est une
estimation de la dissipation. Les carre´s de´limitent les boˆıtes dans lesquelles le bilan chiffre´ est indique´ au
tableau 8.1. Les zones correspondantes sont : le Canal de St Georges et le de´troit de Salomon (en rouge),
le de´troit de Vitiaz (en noir), la PNG (en bleu) et les ıˆles Salomon (en vert). Le point noir indique la
position du mouillage. Unite´ :W/m2
L’interaction de la mare´e barotrope avec la bathyme´trie ge´ne`re de la mare´e barocline, le
taux de conversion barotrope/barocline est repre´sente´ en couleur sur la figure 8.8 haut). Selon
la convention adopte´e ici, les valeurs ne´gatives indiquent les zones de ge´ne´ration. Il existe trois
principales zones de ge´ne´ration : le de´troit de Salomon,le long des extre´mite´s sud des ıˆles Salomon
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et sur les deux pointes de la PNG. Ces trois zones majeures sont confirme´es par les valeurs
maximales positives de la divergence du flux barocline.
Le flux d’e´nergie barocline se propage dans toutes les directions a` partir des sites de ge´ne´ra-
tion. Une partie de ce flux d’e´nergie barocline pe´ne`tre en mer des Salomon. Il s’agit principale-
ment de celui forme´ a` la pointe de la PNG qui se propage vers le Nord ouest et de celui forme´
au de´troit des Salomon dont le sens de propagation est le sud-ouest. Ainsi, on observe un flux
d’e´nergie barocline qui se concentre dans le milieu de la mer des Salomon entre 153°E et 156°E :
Description en accord avec la signature en niveau de la mer mentionne´e plus haut. La figure 8.8
du bas montre que la dissipation est principalement localise´e au niveau des zones de ge´ne´ration
de la mare´e interne et plus spe´cifiquement dans la partie nord de la mer des Salomon.
Sur l’ensemble du bassin (en pe´riode Nin˜a), 16 GW de mare´e barotrope M2 sont convertis
en mare´e barocline. Je vais m’inte´resser a` ce qui se passe au niveau des zones de ge´ne´ration. J’ai
donc de´fini quatre boites pour lesquelles j’ai confronte´ les chiffres des termes du bilan de´crits
plus haut. La boite 1 correspond au de´troit des Salomon et au canal Saint-George, la boˆıte 2 au
de´troit de Vitiaz, la boˆıte 3 a` l’extre´mite´ sud des ıˆles Salomon et la boˆıte 4 a` l’extre´mite´ sud est
de la PNG (voir figure.8.8). J’ai estime´ les flux d’e´nergie barotrope entrant (BTFin) et sortant
(BTFout) des boites. La diffe´rence entre les flux barotropes entrant et sortant d’une boˆıte peut
eˆtre vu comme l’e´nergie de mare´e barotrope disponible dans la boˆıte pour la transformation en
mare´e barocline, nous l’appelons le flux barotrope disponible (BTFdis). La conversion d’e´nergie
barotrope/barocline (CVR) est inte´gre´e dans la boˆıte. Le rapport entre le taux de conversion
et le flux barotrope disponible donne le pourcentage d’e´nergie barotrope transforme´e en e´nergie
barocline (P1 au tableau 8.1). D’un autre coˆte´, le rapport entre l’e´nergie barocline qui a e´te´ ge´ne´re´
(CVR) et le flux barocline a` travers la boite (Bcout-Bcin) donne une ide´e sur le pourcentage de
la mare´e barocline qui se dissipe dans la boˆıte (P2 au tableau 8.1).
Les principaux foyers de ge´ne´ration de mare´e interne sont : le sud de l’ˆıle de Salomon (5,39
GW en pe´riode Nin˜a), l’extre´mite´ sud-est de la pe´ninsule de PNG (3,76 GW en pe´riode Nin˜a)
et l’ensemble des de´troits de Salomon et Saint-Georges (2,61 GW en pe´riode Nin˜a). Le taux de
conversion d’e´nergie barotrope en e´nergie barocline est de l’ordre de 66%-74% (Tableau 8.1). Le
de´troit de Vitiaz n’apparaˆıt pas comme une zone importante de ge´ne´ration d’ondes internes (0.2
GW). Cela peut s’expliquer par le peu de flux d’e´nergie barotrope a` meˆme d’interagir avec la
bathyme´trie au niveau du de´troit de Vitiaz. Une grande partie de l’e´nergie de mare´e barocline
est dissipe´e localement au niveau du site de ge´ne´ration. La dissipation locale atteint 85% pour la
boite au sud de la mer des Salomon, 76% pour la boite PNG et 63% au de´troit des Salomon. Au
final, pour chacune des boites, de l’ordre de 0.8 GW de mare´e barocline se propage a` l’exte´rieur
des boites dont une partie entrante en mer des Salomon.
En comparaison a` la pe´riode la Nin˜a, les analyses sur la pe´riode El Nin˜o donnent des patterns
similaires et un bilan e´nerge´tique relativement proche. On peut toutefois noter une diffe´rence
sensible du flux d’e´nergie barocline a` travers la boite qui comprend le de´troit de Salomon et
le Canal de St Georges. Le flux est plus important en pe´riode Nin˜a, ceci est du a` un taux de
dissipation plus faible de 10%. Cette analyse a aussi e´te´ effectue´e pour les composantes S2, N2,
K1. Les pourcentages de conversion sont un peu plus faible ou quelque fois du meˆme ordre que
ceux de M2. Il faut noter que les flux des composantes diurnes de la mare´e traversent la mer des
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Unite´ GW
St Georges et Salomon Vitiaz Iles Salomon PNG
Nin˜o Nin˜a Nin˜o Nin˜a Nin˜o Nin˜a Nin˜o Nin˜a
BTFin 7.25 7.20 1.36 1.34 43.84 43.29 8.48 9.17
BTFout 3.06 3.25 1.13 1.09 35.57 36 3.48 3.85
BTFdis 4.19 3.95 0.23 0.25 8.27 7.29 5 5.32
CVR 2.66 2.61 0.2 0.25 6.09 5.39 3.67 3.76
P1% 63 66 86 100 74 74 73 71
BCin 0.12 0.07 0.03 0.02 0.03 0.08 0.22 0.08
BCout 0.73 0.96 0.04 0.07 1.03 0.8 0.97 0.92
BCout-Bcin 0.61 0.89 0.01 0.05 1. 0.72 0.75 0.84
P2% 73 63 80 72 83 85 74 76
Tableau 8.1 – Bilan e´nerge´tique de mare´e dans quatre zones principales de la mer de Salomon. BT-
Fout,BTFin,BCout et BCin sont respectivement les flux barotrope et barocline de mare´e sortant et
entrant dans les boites. BTFdis= BTFout-BTFin, CVR est le taux de conversion barotrope/barocline.
P1 et P2 repre´sentent respectivement les pourcentages de flux barotrope transforme´e en flux barocline et
de mare´e barocline dissipe´e dans la boite
Salomon de fac¸on identiques a` la circulation des courants de bord-ouest (non montre´).
8.3.2 Re´partition modale et profil vertical
Jusqu’a` ce niveau, j’ai donne´e la vision inte´gre´e sur la verticale de la mare´e barocline. Mais
cette mare´e ge´ne´re´e au niveau de la topographie se propage en raies de la surface au fond avant
de se dissiper et son e´nergie est re´partie selon les diffe´rents modes verticaux.
Figure 8.9 – Profil vertical a` 154°E du flux barocline M2 me´ridien (en couleur) en fonction de la latitude
(en abscisses) pour les pe´riodes Nin˜a (a` gauche) et Nin˜o (a` droite). Les lignes noires indiquent la densite´
potentielle. Unite´ : kW/m2 pour le flux et Kg/m3 pour la densite´
Le flux d’e´nergie barocline pris sur la section verticale a` 154°E (centre´e sur le signal de mare´e
interne traversant la mer des Salomon) montre une e´nergie concentre´e dans les couches de surface
infe´rieures a` 300 m. Pendant La Nin˜a, le flux venant du de´troit de Salomon est plus fort que le
flux venant de la PNG mais les deux couvrent la meˆme distance pour interfe´rer au milieu de la
mer des Salomon. Pendant El Nin˜o, c’est le contraire et le flux venant de la PNG parcourt toute
la mer des Salomon. Ces diffe´rences, montrent l’importance des interactions de la mare´e interne
et la circulation, pre´cise´ment avec le NGCC en El Nin˜o et le SSI en La Nin˜a.
Graˆce a` la de´composition modale, je peux aussi extraire l’e´nergie associe´e a` chacun des modes.
Dans la mer des Salomon (Fig.8.10), le mode 1 de M2 est largement dominant. Il explique plus
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Figure 8.10 – Mode 1 et Mode 2 du flux M2 barocline me´ridien pendant la pe´riode Nin˜a (en couleur).
Les fle`ches sur les figures indiquent la direction de propagation du flux total suivant le mode. Les carre´s
correspondent aux boites dans lesquelles les diagrammes TS de la figure 8.16 sont re´alise´s. Les histo-
grammes de la figure 8.11 sont fait dans la boite rouge. Le point noir dans la boite rouge rappelle la
position du mouillage. Unite´ : kW/m2
Figure 8.11 – Histogramme du flux zonal (a` gauche) et me´ridien (a` droite) d’e´nergie barocline M2 inte´gre´
dans la boite 6S-5S/152.8E-154.6E. Le flux total barocline (brc) et les 5 premiers modes non nul (m1 a`
m5) sont repre´sente´s pour les pe´riode Nin˜a (en bleu) et Nin˜o (en rouge). Unite´ : kW/m2
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de 80% du flux a` l’entre´e du de´troit de Salomon, le mode 2 explique en grande partie les 20%
restant (Fig. 8.11). Pendant El Nin˜o, le mode 2 est un peu plus fort.
En somme, la mare´e barotrope et la mare´e barocline du mode`le sont tre`s proches des obser-
vations. La signature en surface de la mare´e barocline dans la mer des Salomon atteint 5 cm en
moyenne. Cette mare´e barocline reste confine´e environ a` 2° de part et d’autre de 154°E pendant
la circulation normale ou en pe´riode La Nin˜a. En pe´riode El Nin˜o, les interactions entre courant
et mare´e disperse la mare´e barocline au sein de la mer des Salomon. La mare´e barocline du
mode`le est ge´ne´re´e en trois endroits principalement. Une large partie se dissipe localement, une
partie se propage au travers la mer des Salomon selon le mode barocline 1. Dans la suite, je
vais explorer la mare´e a` la l’aide des mesures de mouillages sans toutefois chercher a` faire une
comparaison pointue avec le mode`le.
8.3.3 Une vision in situ
Tre`s peu de donne´es existent dans la re´gion pour l’e´tude des processus a` haute fre´quence.
Au large de la mer des Salomon, lors de l’expe´rience COARE, Gourdeau (1998) a analyse´ les
mesures d’un mouillage situe´ un peu plus au nord et a` l’est (2°S/156E) de la mer des Salomon.
Il a conclu que la mare´e barocline semi-diurne y compris M2, S2 et N2 expliquait 59% de la
variance du niveau de la mer et que 70% de la variance du de´placement vertical e´tait le fait des
modes verticaux 1 et 2. Il a note´ que le signal de mare´e interne qu’il analysait aurait sa source
au niveau des ıˆles Salomon.
Dans cette section, je vais essayer de confronter les re´sultats du mode`le avec les quelques
observations acquises au cours des campagnes Pandora et Moorspice. Neuf mouillages ont e´te´
de´ploye´s dans les re´gions de courants de bord (Fig.5.5, voir section 3 du chapitre 5). Seul le
mouillage situe´ a` l’extre´mite´ Nord des ıˆles Salomon (SM3 sur la figure 5.5, voir section 3 chapitre
5) pre´sente une couverture sur la verticale acceptable pour l’e´tude de la mare´e. Ne´anmoins, les
mesures au dessus de 100 m sont inexistantes. La plus longue se´rie de mesures a` ce mouillage
et qui est commune aux diffe´rents instruments couvre la pe´riode du 06/05/2013 au 02/01/2014,
pe´riode correspondante a` une situation neutre par rapport a` ENSO. J’ai exploite´ ces donne´es
sachant que les re´sultats ne peuvent servir de validation du mode`le : la pe´riode de mesure e´tant
tre`s diffe´rente de celle du mode`le.
Le mouillage est situe´ a` 5.14°S/154.3°E sur une pointe de bathyme´trie. Le parame`tre de
Coriolis a` la latitude du mouillage vaut 1.3×10–5 rads–1, soit une pe´riode d’inertie d’un peu
plus de 5 jours et demi. Ainsi, sur un spectre en fre´quence les mouvements d’inertie sont bien
se´pare´s des oscillations semi diurne et diurne lie´es a` la mare´e. On de´duit d’ailleurs du spectre
d’e´nergie cine´tique que, le signal de mare´e a` 119 m au niveau du mouillage est domine´ par les
composantes semi-diurne (Fig.8.12). Il s’agit dans l’ordre de M2, S2 (et ou K2, ces ondes de
pe´riodes respectives de 12 et 11.97 h ne peuvent eˆtre se´pare´es correctement dans cette courte
se´rie) et de N2. Le reste du signal de mare´e est constitue´ essentiellement de fre´quences diurnes
K1 (et ou P1, pe´riodes respectives de 23.97 et 24.07 h) et S1. Un signal plus haute fre´quence :
le quatrie`me diurne (M4 et ou Ms4 de pe´riodes respectives 6.21 et 6.10 h), d’amplitude proche
du diurne est pre´sent dans le spectre.
Afin d’extraire les caracte´ristiques de la mare´e au mouillage, nous avons utilise´ la pe´riode
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Figure 8.12 – Amplitude de l’e´nergie cine´tique au premier niveau du mouillage SM3 (119m) en fonction
de la fre´quence. Les amplitudes sont obtenues de l’analyse spectrale temporelle. Unite´ : m2/s2
d’inertie comme pe´riode de coupure (5 jours) pour mettre en place un filtre (moyenne glissante).
Par cette ope´ration, nous isolons le signal de mare´e des ondes d’inertie, de la me´soe´chelle et du
reste des variations basse fre´quence. Les composantes diurnes et semi-diurnes sont obtenues par
de´modulation complexe. A la diffe´rence de l’analyse en harmonique, la de´modulation complexe
du signal permet d’obtenir des se´ries a` une fre´quence donne´e permettant d’acce´der aux modu-
lations temporelles de l’amplitude et de la phase du signal d’inte´reˆt et par exemple d’acce´der
a` la modulation morte/vive eaux. Je l’ai applique´ aux fre´quences 12 h et 24 h pour de´duire
respectivement les composantes semi-diurne et diurne.
Je pre´sente ci-dessous les de´placements verticaux des isopycnes (ξ(z, t)) associe´s aux mare´es
internes diurnes et semi diurnes et e´value´s selon la relation 8.6 telle que de´crite dans Mohanty
et al. (2017); Vic et al. (2018). La densite´ instantane´e ρ(z, t) de 8.7 est calcule´e a` partir des
champs de tempe´rature et de salinite´ du mouillage, l’anomalie de densite´ ρ′(z, t) est la diffe´rence
de ρ(z, t) avec la moyenne sur 5 jours a` chaque niveau vertical (ρ(z)).
ξ(z, t) =
ρ′(z, t)
(ρ/g)N2
(8.6)
ρ′(z, t) = ρ(z, t) – ρ(z) (8.7)
A la profondeur de 119 m, le de´placement vertical des isopycnes atteint 30 m (Fig.8.13).
Comme sur le spectre, la composante semi diurne domine sur la composante diurne (Fig.8.13)
Les profils verticaux moyens de la fre´quence de Brunt Vaisala calcule´s respectivement avec
les mesures du mouillage ainsi que les donne´es climatologiques CARS sont repre´sente´s a` la figure
8.14. Les deux profils sont assez bien corre´le´s sur les profondeurs pour lesquelles il existe des
mesures du mouillage a` savoir donc 110-1600m. Par conse´quent, les modes verticaux au point
du mouillage sont e´value´s a` partir du profil CARS, car celui-ci est complet de la surface au fond.
Toutefois, les donne´es existantes du mouillage sont suffisantes pour faire leur projection sur les
diffe´rents modes verticaux. J’ai donc pu e´valuer les flux d’e´nergie barocline diurne et semi diurne
pour chaque mode en suivant la technique de´crite en section 8.2.1.
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Figure 8.13 – Se´rie temporelle du de´placement vertical des isopycnes a` 119m. En bleu le signal total, en
orange le semi-diurne et en vert le diurne. Unite´ : m
Figure 8.14 – A gauche, Fre´quence de Brunt vaisala obtenue avec les mesures du mouillage (en bleu)
et la climatologie Cars (en orange) au point le plus proche du mouillage. Au milieu et a` droite, les
structures verticales des trois premiers modes verticaux de pression et de vitesse verticale respectivement.
Les pointille´s noirs sont les points de mesure du mouillage.
Figure 8.15 – Se´rie temporelle du flux me´ridien (a` gauche) et zonal (a` droite) d’e´nergie barocline issue
du mouillage. Les flux sont inte´gre´s sur la verticale : en bleu le flux total, en orange le flux semi diurne
et en vert le flux diurne. Unite´ : Kw
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Au niveau du mouillage, les flux baroclines inte´gre´s sur la verticale sont e´leve´s aussi bien pour
les composantes zonales que me´ridiennes(Fig.8.15). Sans surprise, le flux d’e´nergie est constitue´
presque exclusivement du semi diurne. Le flux d’e´nergie semi diurne se propage majoritairement
vers le sud ouest en direction donc de la mer de Salomon, avec quelques renversements vers le
nord est loin de la mer des Salomon.
La figure 8.16 donne la re´partition du flux d’e´nergie en fonction des modes. Le mode 1
semi-diurne domine et montre un flux d’e´nergie moyen vers l’ouest et vers le sud. Bien que
les pe´riodes diffe`rent de celle du mode`le, je retrouve les meˆmes tendances. Le semi-diurne du
mouillage combine M2,S2 et K2 ceci peut expliquer que les ordres de grandeurs des flux entre
mouillage et mode`le ne soient pas e´quivalents.
Figure 8.16 – Flux d’e´nergie barocline en fonction des 10 premiers modes verticaux : A gauche les flux
zonaux, a` droite les flux me´ridiens. En haut les flux semi-diurne et en bas les flux diurnes. Unite´ : W
Les diffe´rentes analyses effectue´es a` l’aide du mouillage donnent une vision de la mare´e interne
au de´troit des Salomon. Les flux sont tre`s forts au niveau du mouillage et dirige´s Nord-est ou
Sud-ouest. Des flux aussi intenses, se propageant dans les directions obtenues par le mouillage
ont e´te´ observe´s dans la zone du mouillage avec le mode`le. Le mode`le montre que le mouillage
a e´te´ place´ dans une zone de ge´ne´ration, ce qui justifie les fortes valeurs de flux. Le mode`le et le
mouillage s’accordent sur le fait que la mare´e interne dans la mer des Salomon est domine´e par
le mode 1, par le semi-diurne et notamment la composante M2. Dans la suite, je vais regarder
les e´ventuels changements en terme de proprie´te´s des masses d’eaux (en tempe´rature et salinite´)
ainsi que de dynamique des courants et la me´soe´chelle que pourrait apporter l’introduction de
la mare´e dans le mode`le.
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8.4 Impact de la mare´e sur les proprie´te´s des masses d’eaux
Ce travail sur les effets de la mare´e sur les masses d’eaux est fait dans la continuite´ des
travaux de Melet et al. (2011) et Germineaud et al. (2016) qui ont de´crit les transformations de
masses d’eaux ayant lieu en mer des Salomon (section 2.2.2.4). Melet et al. (2011) ont applique´
dans leur mode`le la parame´trisation de´veloppe´e par Koch-Larrouy et al. (2007) ou` l’e´nergie
des ondes internes est entie`rement dissipe´e a` l’inte´rieur de la mer des Salomon et cela en grande
partie au niveau de la thermocline. Ainsi Melet et al. (2011) apporte une premie`re re´ponse quant
au roˆle des mare´es pour transformer les masses d’eaux en mettant en avant le me´lange diapycnal.
A noter que ces re´sultats sont de´pendants des hypothe`ses inhe´rentes a` cette parame´trisation,
notamment sur la fac¸on dont se dissipe cette e´nergie des mare´es internes. Germineaud et al.
(2016) ont quant a` eux de´crit a` travers les mesures des campagnes Pandora et Mooorspice les
transformations de masses d’eaux observe´es.
Dans un premier temps, j’illustre a` partir des sorties journalie`res pour toute la pe´riode de la
simulation sans mare´e (SM) les transformations de masses d’eaux en mer des Salomon a` travers
des diagrammes TS moyenne´s dans des boites de´finies a` la figure 8.10. Une vision boite par boite
permet de voir comment les eaux se transforment en mer des Salomon. Les eaux entrant en mer
des Salomon sont transporte´es par le NVJ (boite 1) et les courants de bord NGCC/NGCU (boite
2). Le NVJ transporte les eaux tre`s sale´es de la SPTW au niveau de la thermocline (section 2)
comme le montrent les diagrammes TS des boites correspondantes. Les eaux des boites 1 et 2
se retrouvent ensuite au niveau de la boite 3 au large de Woodlark ou` le diagramme TS, situe´
entre les 2 pre´ce´dents, montre le me´lange de ces diffe´rentes masses d’eaux. La boite 4 centre´e
au milieu du bassin nord montre un me´lange important avec une forte e´rosion du maximum de
sel que l’on retrouve au de´troit de Vitiaz (boite 5). Les courants de bords sortant au de´troit des
Salomon (boite 6) transportent des eaux de la thermocline ou` le maximum de sel a e´te´ encore
largement e´rode´. Cette e´volution ou changement progressif des masses d’eau a` travers la mer de
Salomon est conforme a` celle de´crite dans la litte´rature (Germineaud et al., 2016; Melet et al.,
2011).
Figure 8.17 – Diagramme TS (SM) moyenne´ dans diffe´rentes boites dans la mer des Salomon. La position
des boites est indique´e en figure 8.10
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Le sce´nario est similaire pour la configuration avec mare´e (AM). Il n’en demeure pas moins
que des diffe´rences existent entre ces deux configurations. Pour quantifier les effets de la mare´e
sur les masses d’eaux, j’ai travaille´ a` partir des sorties journalie`res sur la pe´riode commune des
configurations avec et sans mare´e (31/12/1996 au 30/03/1999). En rapport avec les travaux
de Melet et al. (2013, 2011), les masses d’eaux sont classe´es comme suit : les eaux de surface
(SW, Surface Water : σ<23.3), les eaux de la thermocline supe´rieure (TW, thermocline water :
23.3 < σ ≤ 25.7) et les eaux interme´diaires (IW, Intermediate Water : 26.7 < σ ≤ 27.5). Je
pre´sente sur la figure 8.18 de gauche, les anomalies de salinite´ AM-SM en fonction de la densite´
pour les diffe´rentes boites. On observe des anomalies de salinite´ atteignant 0.06 pour les eaux de
la thermocline supe´rieure et 0.02 pour les eaux interme´diaires. En plus des anomalies de salinite´,
on observe e´galement dans les diffe´rentes boites des anomalies de tempe´ratures en fonction de la
densite´ (8.18 de droite). Les boites mettent en avant le refroidissement des eaux de surfaces et de
la thermocline ainsi que le re´chauffement des eaux interme´diaires. Par conse´quent, la mare´e a eu
pour effet de dessaler et refroidir les eaux de la thermocline, et a` l’inverse de saler et re´chauffer
les eaux interme´diaires
Figure 8.18 – Anomalies (AM-SM) de salinite´ (a` gauche) et de tempe´rature (a` droite) en fonctions de la
densite´. L’anomalie est calcule´e dans les diffe´rentes boites de la figure 8.10. Les lignes horizontales noires
de´limitent les TW a` 23.3 et 25.7 kg/m3
Je me suis par la suite inte´resse´ a` la distribution spatiale des changements de tempe´rature et
de salinite´ entre les simulations AM et SM. Les diffe´rences des champs moyens de tempe´rature
et de salinite´ entre les simulations AM et SM pour les trois couches d’eaux de´finies ci-dessus
sont illustre´es a` la figure 8.19. On retrouve les changements de´crits plus haut avec des anomalies
ne´gatives de salinite´ et tempe´rature des TW et des anomalies positives pour l’IW. Les eaux
de surface (SW) se distinguent par des anomalies de salinite´ et de tempe´rature respectivement
positive et ne´gative qui traduisent des couches de surface plus denses pour la simulation AM.
Ces re´sultats s’apparient a` ceux de Melet et al. (2011) qui attribuent les anomalies de salinite´ au
me´lange diapycnal. Ces anomalies se re´partissent dans l’ensemble de la mer des Salomon mais
se concentrent particulie`rement dans la partie centrale et est de la mer des Salomon ou` elles
peuvent atteindre des valeurs importantes de l’ordre de 0.5°C en tempe´rature et 0.1en salinite´ .
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Figure 8.19 – Anomalie (AM-SM) de salinite´ (haut) et de tempe´rature (en bas) moyenne journalie`re
entre les mode`les avec et sans mare´e
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Il est somme toute curieux de ne pas retrouver une signature particulie`re en tempe´rature et
salinite´ au niveau des zones importantes de ge´ne´ration/dissipation de la mare´e interne (extre´mite´
sud est de la PNG et des ıˆles Salomon, de´troit de Salomon). Une explication est peut eˆtre
dynamique : Dans cette re´gion ou` l’on observe les diffe´rences les plus marque´es les courants ne
sont pas tre`s intenses et l’on devrait observer plus facilement l’effet propre de la mare´e alors
que les autres zones sont localise´es dans des re´gions de tre`s forts courants ou` les effets de la
dynamique pre´valent.
On peut le´gitimement penser que les changements de tempe´rature et de salinite´ associe´s a` la
mare´e au travers d’un me´lange diapycnal sont associe´s a` des diffe´rences de stratification entre
les deux simulations. Je pre´sente les profils de Bru¨nt Vaissala moyens pour les simulations AM
et SM sur la mer des Salomon (Fig.8.20). On observe des diffe´rences de stratification marque´es
entre 50 et 100 m a` l’interface entre les eaux SW et TW mais aussi entre 300 et 400 m a` l’interface
entre les eaux IW et la basse thermocline. La stratification est alors plus faible dans le mode`le
avec mare´e, ce qui est plutoˆt favorable au me´lange diapycnal car les barrie`res entre les masses
d’eaux sont moins importantes.
Figure 8.20 – Frequence de Bru¨nt Vaisala moyenne´e dans la mer des Salomon pour les mode`les avec
mare´e (bleu) et sans mare´e (vert). A gauche, profil vertical moyen. A droite, en haut : les se´ries temporelles
de N2 pour les simulations AM (bleu) et SM(vert), en bas : se´rie temporelle de l’anomalie AM-SM de N2.
La pe´riode Nin˜o est de´limite´e par les lignes verticales pointille´es rouge, la pe´riode Nin˜a se situe a` droite
de la ligne en magenta
Pour illustrer comment ces effets de la mare´e e´voluent avec les conditions oce´anique basse
fre´quence, j’ai pour les simulations AM et SM, regarde´ l’e´volution temporelle de la fre´quence de
Bru¨nt Vaisala moyenne´e entre les profondeurs (50-100m) ou` l’on observe des anomalies conse´-
quentes. La stratification montre une variabilite´ interannuelle associe´e a` ENSO. Dans les deux
simulations, elle est plus faible pendant El Nin˜o et plus forte pendant La Nin˜a en lien avec les
anomalies grande e´chelle de masses d’eaux associe´es a` ENSO et transporte´es en mer des Salo-
mon (Melet et al., 2013). Si les diffe´rences entre AM et SM sont quasiment nulles pendant les
pe´riodes neutres, elles sont particulie`rement sensibles pendant ENSO avec des anomalies ne´ga-
tives inde´pendantes des phases El Nin˜o ou La Nin˜a. Dans les deux situations, nous avons une
accentuation des courants (NGCC pendant El Nino ; SSI pendant La Nina ; section 2.2.2) au
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niveau d’une zone de ge´ne´ration de mare´e interne qui laisse penser a` un effet duˆ aux interactions
entre mare´e et circulation. Une stabilite´ moindre pendant El Nin˜o accentue´e par l’effet de la
mare´e est cense´e favoriser le me´lange compare´ a` La Nin˜a et au mode`le sans mare´e. Ceci est en
accord avec l’analyse des anomalies interannuelles de tempe´rature et salinite´ de´crite dans Melet
et al. (2013).
Ce travail sur l’effet de la mare´e sur le me´lange me´rite d’eˆtre approfondi. J’ai mis en e´vidence
la relation entre mare´e et circulation, dans la suite, je vais regarder comment la mare´e peut
impacter la dynamique des courants et la me´so-e´chelle.
8.5 Effet de la mare´e sur la dynamique des courants et la me´-
soe´chelle :
L’objectif ici est d’e´tudier les interactions entre circulation  moyenne  et turbulente
en mer des Salomon et de regarder si les interactions entre courant et mare´e influent sur ces
interactions. Pour ce faire, j’ai travaille´ a` partir des sorties journalie`res sur la pe´riode commune
des simulations avec (AM) et sans (SM) mare´e (31/12/1996 au 30/03/1999). Afin de se´parer la
partiestationnaire de la partie variable des champs de courants j’utilise une moyenne
glissante a` 90 jours. Ainsi les courants moyenne´s a` 90 jours vont de´finir l’e´nergie basse fre´quence
(MKE) et les anomalies de courants par rapport aux moyennes a` 90 jours vont de´finir l’e´nergie
haute fre´quence (EKE) associe´e a` la me´soe´chelle. Apre`s la pre´sentation des champs d’e´nergie
cine´tique, je discuterai brie`vement des instabilite´s barotropes et baroclines en jeu. C’est un
travail pre´liminaire et l’annexe B donne plus de de´tails sur l’e´valuation de ces deux modes de
conversion d’e´nergie ainsi que sur les autres termes participant aux transferts d’e´nergie entre les
diffe´rents re´servoirs.
8.5.1 MKE et EKE :
Ici je de´cris la distribution spatiale de MKE et EKE en mer des Salomon. Au regard de
la complexite´ de la circulation, je commence par la distribution verticale avant de de´crire la
distribution horizontale.
8.5.1.1 Distribution verticale :
Pour repre´senter la distribution sur la verticale des e´nergies MKE et EKE, j’ai choisi une
section a` 154°E qui traverse la mer des Salomon de l’extre´mite´ sud est de la PNG ou` entre le
NGCU et le de´troit des Salomon, lieu de sortie des courants de bord et du SSI entrant en mer
des Salomon (section 2.2). La MKE, comme l’EKE, pre´sente de grandes he´te´roge´ne´ite´s sur la
verticale et les deux simulations AM et SM sont largement ressemblantes. La MKE se caracte´rise
par un maximum d’e´nergie autour de 11°S (l’extre´mite´ sud est de la PNG) qui s’e´tend au-dela`
de 600 m de profondeur. Cette e´nergie est associe´e aux courants de bord NGCC/NGCU, elle est
maximale dans les couches de surface. On retrouve la signature des courants de bord aux environs
des Woodlark (9°S) avec une signature en profondeur autour de 200m. Un autre maximum de
MKE est observe´ autour de 6°S, au niveau du de´troit des Salomon, dans les couches de surface
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et doit correspondre au SSI. Quoique plus faible, on remarque une extension en profondeur de
la MKE autour de 400m au de´troit de Salomon, signature des courants de bord. Les maxima
d’e´nergie de´passent les 1000 cm2/s2 ce qui montrent l’intensite´ de la circulation en mer des
Salomon.
L’EKE associe´e a` cette circulation  moyenne  pre´sente une structure proche de celle de
la MKE avec un fort signal autour de 11°S associe´ aux NGCC/NGCU qui s’e´tend en subsurface
et un fort signal dans les couches de surface maximum cette fois entre 9°S et 7°S (entre le NGCC
et le SSI). Le niveau d’e´nergie est la` aussi conse´quent avec des valeurs de 600 cm2/s2 dans le
courant de bord et de´passant 900 cm2/s2 dans les couches de surface de faible MKE. Si au
premier ordre, les simulations AM et SM se ressemblent, on peut toutefois constater que la
simulation avec mare´e se distingue par un maximum de MKE a` 11°S plus faible en surface mais
qui s’e´tale davantage en profondeur, et un maximum de MKE en surface a` 6°S plus fort. En
ce qui concerne l’EKE, la simulation avec mare´e montre une e´nergie plus diffuse au niveau du
courant de bord et le´ge`rement plus intense dans la couche de surface au centre du bassin.
Figure 8.21 – MKE et EKE a` 154°E pour les simulations AM (a` gauche) et SM (a` droite). Unite´ :m2/s2
8.5.1.2 Distribution horizontale
Afin de prendre en compte la structure complexe des courants sur la verticale, je pre´sente
la distribution horizontale de MKE et EKE inte´gre´e sur la verticale entre la surface et 1200 m.
La figure 8.22 repre´sente la MKE et l’EKE pour les simulations AM et SM mare´e. En mer des
Salomon, la MKE met clairement en e´vidence l’e´nergie des courants de bord (NGCC, NGCU,
NBCU) avec des e´nergies  0-1200 m de l’ordre de 500 cm2/s2 (voir section 2.2). On devine
e´galement la signature du SSI, force´ment faible car c’est un courant de surface inte´gre´ sur une
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couche profonde. La mer des Salomon se caracte´rise par un niveau d’EKE entre 100 cm2/s2 et
300 cm2/s2. Les maxima sont situe´s au niveau des courants de bord de la pointe sud est de la
PNG (11°S) et de Woodlark (9°S) et traduisent l’effet de l’inte´gration sur la vertical de signaux
profonds. La partie nord du bassin (< 9°S) a un niveau d’e´nergie plus fort que la partie sud.
Les distributions de MKE et d’EKE de´crites ici sont conformes aux re´sultats de Gourdeau et al.
(2014) et Hristova et al. (2014).
Figure 8.22 – MKE (a` gauche) et EKE (a` droite) inte´gre´ de la surface a` 1200m. En haut, le mode`le sans
mare´e, au milieu le mode`le avec mare´e, en bas la diffe´rence entre les deux mode`les. Les lignes de contour
0.002 de EKE SM sont repre´sente´es en noir. Unite´ : m2/s2.
S’il est difficile de voir des diffe´rences de MKE entre les simulations AM et SM, il est possible
de voir quelques changements d’EKE. Afin de mieux quantifier ces diffe´rences, je pre´sente les
cartes de diffe´rences entre AM et SM pour les champs de MKE et d’EKE (Fig.8.22).
En moyenne sur la mer des Salomon, les diffe´rences ne sont pas significatives. Pour le MKE,
elles valent 0.5 cm2/s2pour une MKE de l’ordre de 40 cm2/s2. Pour l’EKE, elles valent 0.2
cm2/s2 pour une EKE de l’ordre de 50 cm2/s2. On peut ici se poser la question du roˆle des
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frontie`res qui imposent l’e´nergie entrante et sortante.
Pour MKE, les diffe´rences sont lie´es aux courants de bord, de leur entre´e en mer des Salomon
a` la sortie par le de´troit de Vitiaz et le de´troit des Salomon. On observe une signature dipolaire
avec des anomalies positives sur la partie est des courants de bord et des anomalies ne´gatives
sur leurs parties ouest. Cela peut traduire un le´ger de´calage des courants de bord vers l’est qui
induit un changement de la bifurcation sur la coˆte de la Nouvelle Bretagne au nord avec pour
conse´quence un courant de bord plus fort au de´troit des Salomon au de´triment d’un courant de
bord plus faible au de´troit de Vitiaz.
Pour EKE, les diffe´rences se trouvent localise´es dans la partie centrale du bassin dans la
re´gion ou` les courants sont relativement faibles et l’EKE particulie`rement active en surface.
Elles se caracte´risent par un contraste entre le nord et le sud du bassin avec des anomalies
positives dans la partie sud et ne´gatives dans la partie nord. On peut penser que les interactions
entre tourbillons et mare´e peuvent expliquer ces diffe´rences d’EKE dans les simulations avec et
sans mare´e. En effet, l’activite´ me´soe´chelle en mer des Salomon est principalement constitue´e
de tourbillons cycloniques ge´ne´re´s dans la partie sud qui se propagent vers le nord ou` ils se
dissipent (Gourdeau et al., 2014). La caracte´risation des tourbillons dans les simulations avec
et sans mare´e montre que si le nombre de tourbillons est a` peu pre`s e´quivalent, ceux-ci ont une
dure´e de vie plus courte et se dissipent plus rapidement dans la simulation avec mare´e (stage
M2 Y. Mezilet). Il y aurait donc moins de tourbillons susceptibles d’atteindre la partie nord
et d’y re´sider longtemps avec pour effet une baisse de l’EKE dans la partie nord du bassin.
Dans la section suivante, je vais tenter de caracte´riser les types d’instabilite´ a` l’œuvre sachant
que la circulation induit de forts cisaillement horizontaux (instabilite´ barotrope) et verticaux
(instabilite´ barocline), le but est de voir comment la mare´e peut influer sur ces instabilite´s.
8.5.2 Instabilite´ barotrope et instabilite´ barocline :
Les principales sources d’e´nergie pour le re´servoir d’EKE sont associe´es aux instabilite´s baro-
clines et barotropes qui permettent a` la turbulence de se de´velopper. Les instabilite´s baroclines
(BCI) traduisent un transfert d’e´nergie potentiel turbulente (EPE) vers EKE alors que les insta-
bilite´s barotropes (BTI) traduisent un transfert de MKE vers EKE. Les expressions des termes
de´finissant les instabilite´s barotrope et barocline sont donne´es a` l’annexe B ou` sont discute´s les
diffe´rents termes du cycle d’e´nergie faisant intervenir les transferts d’e´nergie entre les sources
d’e´nergies potentielles moyenne (MPE) et tourbillonnaire (EPE) ainsi que les sources d’e´nergies
cine´tiques moyenne (MKE) et tourbillonnaire (EKE). Hristova et al. (2014), a` l’aide du mode`le
ROMS au 1/27° de re´solution, ont e´tudie´ les variations saisonnie`res des instabilite´s barotrope
et barocline dans le Pacifique sud-ouest dans les couches de surface (0-100m). Pour la mer des
Salomon, ils trouvent que les instabilite´s baroclines jouent un roˆle majeur pour expliquer l’EKE
 petite e´chelle  en surface, alors que les instabilite´s barotropes expliquent en partie le fort
signal d’EKE au niveau de Woodlark associe´es au cisaillement de courants entre le NGCC et
le SSI particulie`rement fort a` cet endroit. Ils pointent e´galement que le courant de bord a` cet
endroit est aussi sujet aux instabilite´s baroclines notamment quand la renverse de la mousson
induit un fort cisaillement vertical entre un NGCC dirige´ vers le sud et le NGCU dirige´ vers le
nord. Ici, je vais discuter les instabilite´s barotropes et baroclines au regard des cartes d’EKE
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pre´sente´es au-dessus. Il s’agit donc des champs moyens de BTI et de BCI inte´gre´s entre la surface
et 1200 m pour les simulations AM et SM (Fig.8.23). Les instabilite´s se de´veloppent pour des
valeurs positives des diffe´rents champs BTI et BCI.
La simulation sans mare´e montre clairement l’importance des instabilite´s barotropes au ni-
veau des courants de bord qui sont particulie`rement instables au niveau de la pointe sud est de
la PNG et de Woodlark. A l’oppose´, il est inte´ressant de noter le fort signal ne´gatif au niveau
des courants de bord dans la partie nord du bassin lorsqu’ils rejoignent le de´troit des Salomon
mais e´galement au niveau du de´troit de Vitiaz. Cela traduit un transfert d’e´nergie de l’EKE
vers la MKE et donc que le courant de bord est maintenu en partie par l’activite´ turbulente (le
courant absorbe les tourbillons). Les instabilite´s baroclines se de´veloppent quant a` elles dans la
partie centrale du bassin ou` l’EKE de surface domine (Gourdeau et al., 2014). Les valeurs de
BTI et BCI obtenues par inte´gration de 0 a` 1200 m et sur la mer des Salomon (uniquement
sur les valeurs positives) sont de l’ordre 1.2 GW et 0.11 GW respectivement, soit BTI 10 fois
plus important que BCI. BCI qui est actif uniquement dans les couches de surface doit eˆtre sous
estime´ et BTI sur estime´ du fait que la courte pe´riode d’analyse corresponde a` une phase El
Nin˜o.
Figure 8.23 – Taux de conversion d’e´nergie de MKE vers EKE (a` gauche, proxy de l’instabilite´ barotrope)
et de EPE vers EKE (a` droite, ne´cessaire pour l’instabilite´ barocline). Les taux sont inte´gre´s de la surface
a` 1200 m. En haut, le mode`le sans mare´e, en bas le mode`le avec mare´e. Unite´ : m2/s3.
La simulation avec mare´e montre des distributions similaires au premier ordre pour les
champs de BTI et de BCI. A noter que les structures des instabilite´s baroclines dans la si-
mulation AM sont nettement moins structure´es, plus morcele´es. Cela montre l’importance de la
mare´e dans les interactions avec le champ tourbillonnaire et expliquerait la diminution d’EKE
observe´e dans AM au centre du bassin. En inte´grant sur la mer des Salomon (uniquement les
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valeurs positives), les valeurs des instabilite´s barotropes et baroclines pour AM sont respective-
ment de 1.26 GW et 0.15 GW. Compare´ a` la simulation sans mare´e, BTI est quasiment inchange´
dans AM. Ce re´sultat va dans le sens que l’EKE inte´gre´e dans la mer des Salomon s’e´quivaut
dans les deux simulations. En ce qui concerne les instabilite´s baroclines, elles augmentent qua-
siment de 40% avec AM mais cette augmentation ne suffit pas a` changer l’EKE moyen dans la
mer des Salomon.
8.6 Conclusion :
Dans ce chapitre, sur la mare´e interne dans la mer des Salomon, nous avons pu la caracte´riser
et mettre en e´vidence ses effets sur les masses d’eaux ainsi que la circulation et la me´soe´chelle.
La mare´e interne est ge´ne´re´e a` trois principaux endroits dans la mer des Salomon : le de´troit
de Salomon, les ıˆles Salomon et l’extre´mite´ est de la Papouasie Nouvelle Guine´e. Malgre´ que la
mare´e M2 barotrope soit faible dans la mer des Salomon, la mare´e interne en mer des Salomon est
constitue´e en majorite´ du signal M2 et domine´e par le mode 1. La signature en niveau de la mer
de la mare´e interne varie en fonction des e´ve´nements ENSO, avec notamment des distributions
horizontales de signature en niveau de la mer diffe´rentes entre El Nin˜o et La Nin˜a. Nous avons
observe´ une modification de la stratification lie´e a` ces pe´riodes qui explique bien que les ondes
internes sont contraintes plus proche de la surface dans le pe´riode El Nin˜o. L’introduction de la
mare´e dans le mode`le intensifie le me´lange diapycnal par lequel les proprie´te´s des masses d’eaux
sont modifie´es, surtout pour les eaux avec des valeurs maximales en salinite´ ou en tempe´rature :
les eaux de surface, de la thermocline et meˆme les eaux interme´diaires.
Compare´ au mode`le sans mare´e, le mode`le avec mare´e posse`de des eaux de surface et de
la thermocline plus froides. Ce refroidissement des eaux de surface et de la thermocline induit
par la mare´e peut avoir des re´percussions importantes pour la circulation re´gionale. Dans les
e´tudes similaires dans la Mer Indone´sienne, Koch-Larrouy et al. (2010) ont montre´ que le re-
froidissement des eaux en surface induit par le me´lange de la mare´e peut ralentir la convection
atmosphe´rique, et ainsi modifier la circulation couple´ oce´an-atmosphe`re dans toute la re´gion
Indo-Pacifique. Le refroidissement des eaux de surface dans la Mer de Salomon par la mare´e
pourrait e´galement contribuer a` cet effet. L’effet de la mare´e est aussi de re´duire la maximum de
sel et de tempe´rature des eaux de la thermocline. Ceci a e´galement un impact important sur la
circulation e´quatoriale, car les TW de la Mer des Salomon alimentent le sous courant e´quatorial
dont les eaux interagissent avec l’atmosphe`re dans le Pacifique e´quatorial est. Concernant les
eaux interme´diaire le roˆle du me´lange par la mare´e est de re´duire le minimum de sel, de re´chauffer
le´ge`rement ces eaux et donc de cre´er les IW moins denses. La conse´quence de ces changements
de tempe´rature et de salinite´ entre les deux mode`les est que l’on a des eaux moins stratifie´es
dans la simulation avec mare´e. Ainsi donc la mare´e favorise le me´lange diapycnal sur la verticale
. J’ai pu constater que les variations temporelles de la stratification e´taient moins fortes dans
le mode`le avec mare´e mais surtout que la mare´e semble re´duire les e´carts de stratification a`
l’e´chelle interannuelle.
La mare´e interne a e´galement des impacts sur le courant moyen (MKE) et la me´soe´chelle
(EKE) meˆme si ceux-ci sont relativement faibles. Nous avons montre´ qu’au premier ordre les
courants de bord sont associe´s aux instabilite´s barotropes alors que les courants de surface sont
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associe´s aux instabilite´s baroclines. Si la mare´e ne semble pas avoir d’effet sur les instabilite´s
barotropes, elles semblent par contre impacter les instabilite´s baroclines et l’EKE de surface.
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Conclusion et Perspectives
L’oce´an Pacifique tropical et la mer des Salomon en particulier sont des re´gions cle´s dans le
syste`me climatique avec les courants de bord ouest de la mer des Salomon connectant les re´gions
subtropicales aux re´gions tropicales et e´quatoriales. Les oce´ans tropicaux se caracte´risent par
des courants zonaux tre`s e´nerge´tiques, un re´gime dynamique faiblement non line´aire domine´ par
des syste`mes ondulatoires de grande e´chelle et une large gamme de me´so et sous me´soe´chelle ou`
ondes et turbulence interfe´rent en permanence. Le Pacifique tropical se caracte´rise e´galement
par une forte activite´ d’ondes de mare´e internes, celles-ci sont particulie`rement intense dans le
Pacifique sud-ouest et la mer des Salomon. Ces spe´cificite´s du Pacifique tropical se traduisent
par des spectres du niveau de la mer en nombre d’onde qui diffe`rent largement entre mode`le et
altime´trie.
Le premier objectif de la the`se a vise´ a` mieux appre´hender la dynamique tropicale a` travers
l’analyse spectrale et a` comprendre les diffe´rences spectrales entre les mode`les et les observations
altime´triques. Les re´sultats apportent des informations sur l’observabilite´ du niveau de la mer
altime´trique pour la dynamique tropicale. Ce travail se base sur une simulation nume´rique globale
au 1/12° de re´solution extraite sur le Pacifique tropical et des simulations re´gionales au 1/36°
de re´solution du Pacifique sud-ouest, incluant la mer des Salomon, force´e ou non par la mare´e
explicite. Les re´sultats des donne´es altime´triques de TOPEX/Poseidon, Jason et Saral/AltiKa
sont confronte´s a` ceux issus de la mode´lisation.
Le second objectif se concentre sur la dynamique haute fre´quence, associe´e aux ondes internes
de mare´e, et ses impacts sur la circulation et les masses d’eaux de la mer des Salomon. Le choix
de la mer des Salomon a e´te´ dicte´ par le fait qu’elle inte`gre a` la fois de forts courants de bord
ouest, une forte activite´ me´so-e´chelle et une forte activite´ d’ondes internes. C’est un laboratoire
inte´ressant pour l’e´tude des interactions de ces diffe´rents e´le´ments. De plus, ce travail s’inse`re
dans la continuite´ des efforts de mode´lisation mis en place dans le cadre du programme CLI-
VAR/SPICE. Cette e´tude se base sur les simulations re´gionales au 1/36° de la mer des Salomon
incluant ou non la mare´e explicite. Les de´veloppements effectue´s au LEGOS afin d’extraire le
plus proprement possible la mare´e interne ont permis de mieux de´finir ses caracte´ristiques en
mer des Salomon. L’usage des deux configurations avec et sans mare´e est fait dans l’inte´reˆt de
pouvoir mettre en e´vidence les effets de la mare´e sur la me´so-e´chelle et les masses d’eaux de la
fac¸on la plus propre possible. La mise en place des outils de calculs des spectres a e´te´ l’occa-
sion de revisiter les principes du calcul d’un spectre et notamment le pre´traitement des donne´es
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(feneˆtrage, longueur de la se´rie).
En effet, je me suis aperc¸u que les conditions couramment applique´es pour le calcul des
spectres en nombre d’onde du niveau de la mer afin de documenter a` l’e´chelle globale la circula-
tion oce´anique n’e´taient pas adapte´es aux re´gions tropicales. En ge´ne´ral la longueur des segments
utilise´s est trop courte pour capter au mieux les e´chelles de la dynamique tropicale, ceci induit
des effets de repliement des spectres et participent a` l’aplatissement de ceux-ci. De meˆme, la
feneˆtre d’apodisation de Tukey 0.1 classiquement utilise´e en altime´trie induit dans les tropiques
des effets inde´sirables dans la gamme de longueur d’onde de la me´so-echelle. Il est apparu que
le calcul des spectres devient robuste si l’on utilise une feneˆtre d’apodisation de Tukey 0.5 ou
Hanning sur des segments de 20° pour la re´gion e´quatoriale (10°N-10°S) et de 10° pour la re´gion
tropicale ou non e´quatoriale (10°-20°NS). Ce travail plutoˆt technique peut servir comme une
recommandation pour les analyses spectrales futures dans la bande e´quatoriale.
Dans la premie`re partie de ce travail, je me suis inte´resse´ a` la dynamique tropicale et no-
tamment a` la me´so et sous me´so-e´chelle tropicale, j’ai utilise´ une extraction du mode`le NEMO
au 1/12° sur le Pacifique tropical. En effet la majorite´ des travaux sur la dynamique tropicale se
concentrent autour des ondes longues e´quatoriales qui sont effectivement l’e´le´ment majeur de la
dynamique tropicale, mais tre`s peu de travaux s’inte´ressent a` la me´so-e´chelle tropicale alors que
cette gamme d’e´chelle moins e´nerge´tique est celle ou` se traduisent les diffe´rences spectrales entre
mode`le et altime´trie. Suivant les travaux de Theiss (2004), j’ai conside´re´ que cette me´so-e´chelle
tropicale pouvait se de´finir par les mouvements aux e´chelles temporelles infe´rieures a` 90 jours
et/ou aux e´chelles spatiales infe´rieures a` 600 km.
La signature spectrale de cette dynamique a e´te´ e´tudie´e au travers de la repre´sentation en
2D ou 1D de spectres en nombre d’ondes d’e´nergie (EKE) e´value´s sur les trois dimensions (x :
longitude, y : latitude et t : le temps) et inte´gre´s sur diffe´rentes bandes de fre´quences afin de
se´parer haute et basse fre´quence. Deux re´gimes dynamiques distincts se distinguent entre la
re´gion e´quatoriale (10°N-10°S) et les re´gions tropicales (10°-20°NS). La re´gion e´quatoriale exhibe
des mouvements basses fre´quences centre´es sur les tre`s grandes longueurs d’onde zonale, qui
traduisent la signature ge´ostrophique des ondes longues e´quatoriales se propageant zonalement.
Les mouvements haute fre´quence (< 90 jours) dans cette partie du Pacifique pre´sentent deux
structures e´nerge´tiques. Une premie`re centre´e sur les grandes longueurs d’onde zonale qui est
repre´sentative des ondes de Kelvin intrasaisonnie`res et la seconde structure centre´e sur une
e´chelle zonale autour de 1000 km correspond au signal des TIWs. Ce signal des TIWs est
associe´ a` une forte anisotropie domine´e par les e´chelles me´ridiennes et a` une forte composante
age´ostrophique. De la meˆme fac¸on que pour l’EKE, le spectre de transfert non line´aire d’e´nergie
montre une se´paration entre haute et basse fre´quence, entre mouvements zonaux et me´ridiens.
Le spectre de flux basse fre´quence se caracte´rise par une cascade inverse des mouvements zonaux
pour toutes les e´chelles dont le maximum est atteint autour de 1600 km. Le spectre de flux haute
fre´quence (< 90 jours) montre des e´chelles bien marque´es. Il se caracte´rise par une cascade directe
pour les longueurs d’ondes infe´rieures a` 500 km, une cascade inverse avec un maximum autour
de 600 km et un changement de signe de la cascade a` partir de 1000 km. La cascade directe vers
les petites e´chelles semble se faire de manie`re isotrope alors que la cascade inverse est largement
anisotrope et domine´e par les mouvements zonaux.
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Les re´gions tropicales (10°-20°NS) ont une distribution de l’e´nergie qui montre clairement une
anisotropie zonale avec des propagations pre´fe´rentiellement vers l’ouest pour les longueurs d’onde
supe´rieures a` v200 km. Pour les longueurs d’onde infe´rieures a` 100 km les signaux deviennent
de plus en plus isotropes. La de´composition en haute et basse fre´quence montre que :
1. L’e´nergie basse fre´quence est associe´e aux longueurs d’ondes supe´rieures a` 350 km et a` des
propagations zonales caracte´ristiques des ondes de Rossby,
2. L’e´nergie haute fre´quence (< 90 jours) est associe´e aux longueurs d’ondes infe´rieures a` 500
km et a` des propagations principalement me´ridiennes. Il semble qu’il y ait un continuum
d’e´nergie entre la haute et la basse fre´quence avec des structures  sous me´soe´chelle 
allonge´es pre´fe´rentiellement dans la direction me´ridienne et des structures zonales sous
formes d’ondes longues basses fre´quences ou de jets zonaux.
Le spectre de flux non line´aire d’e´nergie montre une petite cascade directe isotrope pour les
e´chelles infe´rieures a` 100 km et pour les plus grandes longueurs d’onde une importante cascade
inverse qui est maximum autour de 250 km. Si elle commence a` s’atte´nuer a` partir de 250
km, elle continue d’exister jusqu’aux tre`s grandes e´chelles en privile´giant les e´chelles zonales.
Ces re´sultats sont consistent avec la the´orie de la turbulence ge´ostrophique sur le plan β ou` la
cascade inverse est a` meˆme de ge´ne´rer des jets zonaux.
Les spectres 1D en nombre d’onde horizontal (inte´gration azimutal du spectre 2D) ont e´te´
calcule´, sous cette forme, ils sont comparables a` ceux de l’altime´trie. Le spectre d’EKE en nombre
d’onde horizontal montrent un pic d’e´nergie autour de v900 km pour la re´gion e´quatoriale et
autour de v300 km pour les re´gions tropicales. La bande 250-70 km se re´ve`le eˆtre approprie´e
pour le calcul des pentes spectrales seulement dans les re´gions tropicales, en re´gion e´quatoriale
cette bande correspondrait certainement a` de la dissipation. Les spectres 1D se caracte´risent
par des pentes en k–3,–4 consistantes avec la turbulence quasi ge´ostrophique. On peut douter
de l’inte´reˆt de ce genre d’interpre´tation alors que la dynamique est faiblement non line´aire. Ces
spectres 1D inte`grent toutes les directions ainsi que toutes les fre´quences et donc ne permettent
pas d’interpre´ter correctement le signal. Aussi l’instabilite´ barocline est loin d’eˆtre la seule source
d’e´nergie dans les re´gions tropicales. Aux grandes e´chelles, l’instabilite´ barotrope est un e´le´ment
important de la dynamique e´quatoriale, et aux petites e´chelles la turbulence associe´e a` la fron-
togene`se ou aux instabilite´s de couche me´lange´e sont autant de sources d’e´nergie qui devraient
se traduire par des pentes autour de k–2 du spectre d’EKE. Ces pentes sont cense´es eˆtre repre´-
sentatives d’une gamme d’e´chelle inertielle, or les tropiques re´pondent rapidement au forc¸age du
vent et ce a` toutes les e´chelles et on peut douter de l’existence d’une gamme d’e´chelle purement
inertielle.
Si ces analyses spectrales sont inte´ressantes pour caracte´riser sous un angle nouveau la dy-
namique tropicale, elles n’apportent pas de re´ponses quant aux diffe´rences spectrales entre les
mode`les et l’altime´trie. Meˆme si la composante ge´ostrophique de la circulation ainsi que les
techniques de traitement (longueurs de segment trop courte, feneˆtre d’apodisation mal adap-
te´e) ont tendance a` aplatir le´ge`rement le spectre du mode`le, celui-ci exhibe une pente qui ne
correspond pas a` celle du spectre de SSH altime´trique. En fait, l’aplatissement du spectre al-
time´trique s’explique par la forte signature des ondes internes notamment de la mare´e interne
qui augmentent l’e´nergie aux petites e´chelles. J’ai pu le montre´ en e´tudiant conjointement des
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spectres des configurations haute fre´quence avec et sans mare´e du mode`le au 1/36°. Il y a de´ja`
une re´ponse oce´anique au forc¸age atmosphe´rique haute fre´quence (sans la mare´e), qui augment
la signature spectrale en SSH aux petites e´chelles spatiales et aplatit le´ge`rement le spectre. Mais
la mare´e barocline M2 cohe´rente est le signal dominant a` 140 km et a` bon nombre des longueurs
d’ondes associe´es aux diffe´rentes modes verticaux. La M2 cohe´rente augmente la puissance spec-
trale en SSH tout en rapprochant le spectre du mode`le a` celui de l’altime´trie. Aux plus courtes
longueurs d’onde (< 50 km), le spectre de SSH est domine´ par le signal de la mare´e incohe´rente.
Notez que, les ondes internes de la mare´e cohe´rente et incohe´rente ont une signature en SSH qui
se fait sentir jusqu’a` la longueur d’onde 200 km. C’est la premie`re fois que l’on a pu illustrer
aussi quantitativement la signature des ondes internes et de mare´e dans les spectres de niveau
de la mer altime´trique. Ces travaux ont fait l’objet d’un article publie´ a` Ocean Sciences.
La seconde partie de mon travail s’est concentre´e en premier sur la caracte´risation de la mare´e
interne cohe´rente en mer des Salomon et en second sur l’e´valuation des effets de la mare´e a` la
fois sur l’activite´ me´so-e´chelle et sur les modifications de masses d’eaux. Ce travail a tire´ profit
des travaux de the`se de Nugroho (2017) dans lequel la proble´matique de mare´e est aborde´e pour
la re´gion Indone´sienne. La re´gion indone´sienne et la mer des Salomon sont des re´gions cle´s pour
les transformations de masses d’eaux qui conditionnent une partie de la circulation tropicale et
globale. Les zones de ge´ne´ration, de propagation et de dissipation de la mare´e interne en mer
des Salomon sont de´sormais bien identifie´es. Ces re´sultats mettent en avant l’onde M2 et le
premier mode barocline comme e´tant la signature majoritaire de la mare´e interne en mer des
Salomon. La mare´e interne se propage principalement du de´troit des Salomon et de l’extre´mite´
sud-est de la Papouasie Nouvelle Guine´e vers le centre de la mer des Salomon ou` une interaction
des mare´es provenant de ces deux points doit avoir lieu. De plus, elles interagissent avec les
courants de bord ouest et la circulation me´so-e´chelle. Cette interaction est a` double sens puisque
les caracte´ristiques de la mare´e interne sont a` meˆme de changer en fonction de l’e´tat moyen
de la mer des Salomon illustre´ ici par des conditions El Nino ou La Nina, et la mare´e interne
va e´galement avoir un roˆle sur l’e´nerge´tique du syste`me et les proprie´te´s des masses d’eaux.
La mare´e interne a tendance a` modifier localement le niveau d’e´nergie turbulente ainsi que
l’e´nergie de la circulation moyenne. Elle induit un me´lange diapycnal qui est plus perceptible
pour les masses d’eaux ayant des extre´mite´s en tempe´rature ou en sel : Dans les couches de la
thermocline le me´lange se traduit par une e´rosion du maximum de sel caracte´ristique de ces
couches, les couches de surface deviennent plus sale´es et plus froides tandis que dans les couches
des eaux interme´diaires, le minimum de sel est e´rode´. J’ai commence´ a` e´tudier les e´quilibres
e´nerge´tiques en mer des Salomon pour mieux comprendre les relations entre mare´e, turbulence
et me´lange. Ce travail bien qu’en cours montre que la mare´e a une tendance a` augmenter les
instabilite´s baroclines.
Les re´sultats de ce travail de the`se ouvrent plusieurs pistes de re´flexion pour l’avenir. L’im-
portance de la mare´e interne dans les variations du niveau de la mer dans les tropiques, mis
en avant dans mes re´sultats, a des implications pour toutes les analyses altime´triques  along-
track , et pour la future mission SWOT. Avant 2014, les donne´es  along-track e´taient
filtre´es a` 250 km dans la bande tropicale avant d’eˆtre interpole´es pour la construction des cartes
multi-missions DUACS-AVISO. Depuis, les nouvelles cartes DUACS sont construites a` partir
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des donne´es  alongtrack  filtre´es a` 70 km, une longueur d’onde correspondante au niveau
de bruit blanc des missions Jason () (Pujol et al., 2018). Ces nouvelles cartes maintiennent plus
d’e´nergie turbulente a` me´so-e´chelle, mais la pre´sence des ondes internes de la mare´e a e´te´ re´ve´le´e
par plusieurs e´tudes (Dufau et al., 2016; Ray and Zaron, 2016). Aujourd’hui, cette question e´pi-
neuse des ondes internes est un grand sujet de re´flexion pour la communaute´ oce´anographique
et altime´trique. Soit on revient de nouveau a` l’application d’un filtrage a` 200 km sur les donne´es
along-track, pour filtrer la signature de ces ondes avant de calculer les courants ge´ostrophiques,
ce qui aura pour effet de re´duire grandement la re´solution effective des donne´es. Soit on corrige
le signal de la mare´e barocline cohe´rente avec le risque de polluer les courants ge´ostrophiques
de´rive´s par la composante re´siduelle des ondes internes  incohe´rentes . Pour SWOT qui
fournira des images de SSH en 2D, on peut aussi penser a` des techniques de traitement d’images
ou  machine-learning  pour se´parer et enlever la signature caracte´ristique des ondes in-
ternes des cartes de la circulation tourbillonnaire. Ainsi, l’exploitation des diffe´rentes missions
altime´triques, y compris celle de la future mission SWOT, ne´cessitera un traitement spe´cial de
ces ondes, surtout dans la bande tropicale. Quelque soit les choix qui seront envisage´s pour ces
nouveaux traitements, mes analyses auront aide´ a` de´finir les e´chelles spatiales et les niveaux
d’e´nergie a` prendre en compte dans les re´gions tropicales.
Les re´sultats des spectres en nombre d’onde issus de notre mode`le au 1/12° moyenne´ sur 5
jours mettent en e´vidence des pentes spectrales proches des turbulences QG et SQG (k–2 a` k–3
en EKE) dans la bande me´so-e´chelle (< 600 km de longueur d’onde) pour la re´gion e´quatoriale.
Quoique en accord avec les autres travaux de mode´lisation (Xu et Chassignet, 2018), ces pentes
restent surprenant dans une re´gion domine´e par les ondes quasi-line´aires. J’ai commence´ a` faire le
lien entre les spectres d’e´nergie, de transfert d’e´nergie par interaction non line´aires et d’injection
d’e´nergie par instabilite´ barocline. Il sera inte´ressant de comple´ter cette analyse de l’e´quation
d’e´nergie par l’e´tude des autres termes notamment afin de mieux comprendre la relation entre
l’injection d’e´nergie par vent et les spectres en nombre d’onde d’EKE et de SSH. L’e´tude actuelle
s’est concentre´e sur les couches de surface d’inte´reˆt pour l’altime´trie mais il sera important
d’analyser sur la verticale ces diffe´rents termes afin de mieux comprendre la physique a` l’œuvre.
Les re´sultats pre´sente´s concernent des moyennes spectrales a` long terme et ne tiennent pas
compte des variations saisonnie`res de l’intensite´ des TIWs, par exemple, ou des fortes variations
interannuelles lie´es a` ENSO. Comment nos re´sultats sont de´pendants de ces conditions reste
une question a` e´lucider. Si notre mode`le au 1/12° est  eddy resolving  dans les tropiques,
les longueurs d’onde infe´rieures a` 70 km sont affecte´es par la dissipation inhe´rente au mode`le.
Afin de mieux de´crire la turbulence dans les tropiques et mieux prendre en compte la sous me´so
e´chelle, il serait inte´ressant d’avoir recours a` un mode`le a` plus haute re´solution.
Nous avons vu comment le forc¸age par la mare´e barotrope introduit de l’e´nergie barocline sur
toute la gamme des longueurs d’ondes meso-e´chelle, mais il reste un grand travail the´orique
a` faire pour comprendre comment cette e´nergie de la mare´e interne, injecte´e 1-2 fois par jour
sur les longueurs d’ondes  meso-e´chelle , modifie les the´ories sur les cascades d’e´nergie
turbulente. Nos simulations au 1/36° re´solution avec des sorties haute fre´quence incluant ou
non le forc¸age par la mare´e barotrope ouvrent un champ important d’analyses qui n’a e´te´ que
partiellement exploite´ dans la the`se. Les 2 simulations, avec et sans mare´e, ont montre´ une
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augmentation de l’e´nergie aux longueurs infe´rieures a` 50 km dans le re´gime des ondes internes
(Garrett and Munk, 1975), mais la simulation avec mare´e montre un niveau d’e´nergie d’un ordre
de grandeur plus grand. Pour la simulation sans mare´e, c’est la re´ponse oce´anique au forc¸age
a` haute fre´quence atmosphe´rique qui est en jeu, alors que pour l’autre simulation les forc¸ages
atmosphe´rique et de la mare´e agissent de concert sur la re´ponse oce´anique. A l’avenir, il sera tre`s
inte´ressant d’explorer la relation entre la mare´e incohe´rente et la cascade d’e´nergie des ondes
internes aux fre´quences  supratidal .
Un axe a` finaliser est celui du bilan e´nerge´tique dans la mer des Salomon. Au stade ou` je me
suis arreˆte´ dans les travaux, le cycle d’e´nergie dans la mer des Salomon commence a` se dessiner.
Les re´sultats actuels ne permettent pas d’expliquer de fac¸on satisfaisante les processus a` meˆme
de ge´ne´rer le fort signal d’EKE. Ce signal d’EKE est largement he´te´roge`ne dans l’espace et sur
la verticale alors que les re´sultats actuels concernent la mer des Salomon dans son ensemble.
Un travail important reste a` faire pour tester la robustesse de nos re´sultats dans certaines
zones cle´s de la mer des Salomon. Il sera inte´ressant d’e´tudier les changements apporte´s par
la mare´e sur ces bilans d’e´nergie. Il reste un travail important pour explorer les interactions
entre mare´e, me´soe´chelle et me´lange. Une re´flexion est en cours avec des colle`gues (F. Lyard,
A. Koch-Larrouy, B. Arbic) pour de´finir les diagnostiques opportuns a` mettre en œuvre. Si mes
re´sultats sont conditionne´s par des longueurs de simulations relativement courtes et de´pendantes
de conditions ENSO marque´es, ils montrent la ne´cessite´ de prendre en compte la mare´e pour la
circulation de la mer des Salomon. Il serait inte´ressant de re´e´valuer les impacts de la mare´e a`
partir d’une simulation assez longue pour de´finir une bonne climatologie des effets de la mare´e
sur les masses d’eaux et la me´so-e´chelle.
Ces re´sultats de mode´lisation souffrent d’une ve´rite´ terrain. Dans ma the`se je me suis seule-
ment inte´resse´ au seul mouillage en mesure d’eˆtre exploite´ pour la mare´e interne mais il existe
une autre source d’observation. En effet, depuis 2007 des gliders e´chantillonnent re´gulie`rement
la mer des Salomon pour e´valuer les transports et leur variabilite´ entrant en mer des Salomon
(Davis et al., 2012). Ces donne´es haute re´solution sont e´galement une source d’informations pour
l’e´tude de la me´so-e´chelle (Gourdeau et al., 2017) mais e´galement de la mare´e interne (Rainville
et al., 2013). Un travail est a` faire pour re-analyser ces donne´es glider en utilisant les techniques
re´centes pour se´parer les ondes internes de la mare´e afin de documenter la mare´e interne in situ.
D’un point de vu climatique, le refroidissement des eaux de surface par la mare´e va agir sur
les e´changes oce´an/atmosphe`re avec des implications possibles sur le climat re´gional et global
comme cela a de´ja` e´te´ e´voque´ pour les mers Indone´siennes (Koch-Larrouy et al., 2010). Il serait
inte´ressant de tester ce genre de sce´nario a` partir d’un mode`le couple´ oce´an/atmosphe`re incluant
la mer des Salomon. L’introduction de la mare´e peut se faire de fac¸on explicite mais on peut
e´galement envisager d’utiliser la parame´trisation de Koch-Larrouy et al. (2007). Il faudra au
pre´alable ve´rifier comment la parame´trisation des ondes internes est capable de reproduire les
re´sultats obtenus avec la mare´e explicit. L’effet de la mare´e agit e´galement sur la stratification
verticale de l’oce´an. L’e´rosion des eaux de la thermocline caracte´ristiques du Pacifique tropical
a pour effet de re´duire la stabilite´ verticale. Il serait inte´ressant de regarder a` l’e´chelle du Pa-
cifique tropical (eg MITGCM, Hycom, NEMO) comment cet effet agit sur la mode´lisation des
e´ve´nements ENSO. Les effets de la mare´e sur la me´lange interne et la modification des masses
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d’eaux est une confirmation de leur roˆle dans la circulation de retournement globale, comme
sugge´re´ par W. Munk dans les anne´es 1950. Leur modification en surface en lien avec les flux
de chaleur en surface posent la question de leur roˆle dans le re´chauffement climatique globale.
Tant de questions qui restent encore a` explorer.
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Annexe A
Spectres : Analyse de sensibilite´ a`
partir d’un signal pe´riodique
L’objet de cet annexe est de rendre compte de la sensibilite´ du spectre au nombre de points
N, a` la re´solution spectrale et d’illustrer le comportement de diffe´rentes feneˆtres d’apodisation.
L’analyse spectrale se fait de pre´fe´rence sur des signaux e´chantillonne´s de fac¸on re´gulie`re.
Fixer un pas d’e´chantillonnage ne garantit pas force´ment que les mesures faites puissent traduire
correctement l’ensemble de la variabilite´ du signal re´el. Le pas d’e´chantillonnage permet de
mesurer les processus plus lents (ou plus grandes e´chelles) que le pas en question. Les autres
processus seront aliase´s par la mesure mais pourront avoir une signature sur le spectre si leur
amplitude est au moins du meˆme ordre que les signaux bien e´chantillonne´s. Il est recommande´
de suivre le the´ore`me de Shannon-Nyquist dans le choix de la fre´quence (du nombre d’onde)
d’e´chantillonnage.
Le the´ore`me de Shannon-Nyquist stipule que la fre´quence d’e´chantillonnage doit eˆtre choisie
pour eˆtre au moins deux fois supe´rieure a` la fre´quence maximale. La fre´quence (nombre d’onde)
maximale, ou fre´quence de Nyquist, est en fait la fre´quence (nombre d’onde) la plus e´leve´e que
l’on veut/peut e´chantillonner. Ainsi, pour e´chantillonner par exemple la mare´e diurne de pe´riode
24h, la pe´riode d’e´chantillonnage doit eˆtre plus petite ou e´gale a` 12h. The´oriquement, la fre´quence
de Nyquist (nombre d’onde) est la moitie´ de la fre´quence (nombre d’onde) d’e´chantillonnage.
Pour nos mesures altime´triques 1Hz avec dx=7 km, la re´solution de Nyquist est a` 14 km en
longueur d’onde.
Si le pas d’e´chantillonnage est de´terminant pour s’assurer du contenu du signal qui sera
accessible par le spectre et controˆler les proble`mes d’aliasing, aussi les pe´riodes (ou longueurs
d’onde) contenu dans le signal a` analyser doivent eˆtre plus courtes que la dure´e totale (longueur
totale) des mesures. Ainsi, la longueur de la se´rie est un facteur de´terminant dont de´pend le
recouvrement du spectre.
Le recouvrement c’est l’e´talement de l’amplitude du spectre pour une fre´quence (ou un
nombre d’onde) donne´e vers les fre´quences (ou les nombres d’ondes) voisines. C’est une faiblesse
du spectre lie´ au fait que l’analyse se fait sur une troncature du signal re´el et aussi par l’usage
de la transforme´e de Fourier discre`te via la FFT. Le recouvrement s’accentue particulie`rement
lorsque la longueur de la se´rie a` analyser ou le nombre de points sur lequel la FFT se calcule
est mal choisi. Notons N le nombre de points sur lequel la FFT est calcule´e, N impacte sur la
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re´solution du spectre et sur les effets de bords.
Plus N est grand, plus la re´solution spectrale est grande, plus le spectre est pre´cis et moins
le recouvrement est important. N peut eˆtre le nombre total d’e´chantillons disponibles mais N
peut aussi eˆtre conditionne´ par l’espace physique que l’on veut conside´rer (par exemple lorsque
que l’on veut s’inte´resser a` la dynamique particulie`re d’une re´gion donne´e). Le calcul de la FFT
se fait alors sur N points plus petits que la longueur totale de la se´rie.
- Du choix de N :
Il est conseille´ d’e´valuer la FFT sur une se´rie dont la longueur est une puissance de 2 mais
ce crite`re ne semble ni ne´cessaire ni suffisant pour limiter les proble`mes de recouvrement. Pour
illustrer nos propos nous conside´rons la fonction mono fre´quentielle d’amplitude 10, de pe´riode
24h, e´chantillonne´e toutes les heures (formule A.1). Elle est repre´sente´e pour de N=512 (29,
puissance de 2) et N=720 (pas puissance de 2) a` la figure A.1. Les spectres sont calcule´s en plus
pour N=16384(214) et pour N=14400 (pas puissance de 2), figure.A.2).
f(t) = 10
√
2 sin[2(
1
24
)t], fmax =
1
24
et fs = 1h
–1 (A.1)
Figure A.1 – Exemple de se´ries temporelles sinuso¨ıdales monofrequentielles de 720 points en bleu et 512
points en orange
Si notre fonction semble bien repre´sente´e pour les diffe´rents N, les spectres correspondant
diffe`rent d’un N a` l’autre. L’ampleur du recouvrement se distingue par la valeur des amplitude
pour les pe´riode proches de 24 h. Le recouvrement est plus fort avec N=512 (29) et donc l’am-
plitude du spectre est plus faible. Avec N=16384 (214), la re´solution spectrale est accrue mais
l’amplitude est reste´e la meˆme que pour N=512 alors que N=720 permet de retrouver la bonne
amplitude et un recouvrement presque nul. Passer de N= 720 a` N= 14400 permet de conserver
la bonne amplitude. Qu’est ce qui peut bien expliquer que l’amplitude du spectre ne soit pas
celle attendue avec N puissance de 2 ?
Regardons a` nouveau la courbe pour N=512, ses extre´mite´s ne sont pas identiques, ce qui
signifie que la troncature ne correspond pas a` un nombre entier de pe´riodes du signal f, tout
comme pour N=16384. L’amplitude du spectre correspondant a` celle de la fonction est obtenue
pour des N qui sont des multiples de la pe´riode caracte´ristique de la fonction : N=720 (24x30)
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Figure A.2 – Spectre de la se´rie monofre´quentielle de´finie par la formule A.1, le spectre est calcule´ pour
N=720 points (en bleu), N=512 (en orange), N=16384 (en vert) et N=14400 (en rouge)
ou N=14400 (24*600). Ainsi, l’ide´al est de fixer N de sorte que la FFT s’applique sur un nombre
de points multiple de la pe´riode minimale (fre´quence maximale) contenue dans le signal.
A de´faut d’avoir une se´rie sur un nombre fini de pe´riodes (ou de longueurs d’onde), on peut la
comple´ter en faisant du zero padding. Cela a l’avantage d’augmenter la re´solution spectrale.
Utiliser dans les conditions optimales, le zero padding permet de retrouver l’amplitude correcte
du spectre. En passant de N=512 a` N=528 (24X22) en comple´tant par 16 ze´ros, l’amplitude
obtenue est alors la bonne.
Il est donc inutile de choisir des N puissances de 2 ou de comple´ter la se´rie a` l’infini par
le biais du zero padding, l’important e´tant d’avoir un N multiple de la fre´quence maximale.
E´videmment le choix de N est plus complique´ a` mettre en œuvre avec des signaux re´els que
dans le cas test pre´sente´. En effet, la fre´quence (le nombre d’onde) maximale contenue dans un
signal physique est loin d’eˆtre connu. Mais on peut tout de meˆme choisir un N sur la base de la
fre´quence (nombre d’onde) de Nyquist envisage´e. Dans ce cas il faut veiller a` calculer la FFT sur
un nombre de points multiples de la pe´riode (la longueur d’onde) correspondant a` la fre´quence
de Nyquist.
- Du tapering :
Le choix de N tel que discute´ au-dessus illustre en fait comment l’hypothe`se de pe´riodicite´
inhe´rente a` la FFT est ve´rifie´e. Si les extre´mite´s de la se´rie sont diffe´rentes, cela cre´e une
discontinuite´ dans le signal conduisant a` un spectre dont les caracte´ristiques sont diffe´rentes de
celles du spectre recherche´. Pour s’assurer d’avoir des extre´mite´s identiques, une premie`re e´tape
est de retirer la moyenne de la se´rie et sa tendance (pente line´aire) puis il est recommande´ de
faire un produit de convolution entre le signal et une feneˆtre de ponde´ration ou d’apodisation
(tapering en Anglais, on parle aussi de feneˆtrage).
Le choix de la feneˆtre de ponde´ration n’est pas aise´. Chaque feneˆtre a ses propres caracte´-
ristiques. Le cas ide´al est une feneˆtre dont la re´ponse spectrale est telle que le lobe principal
est le plus e´troit possible et les lobes secondaires les plus faibles possibles. L’exemple ci-dessous
illustre les re´ponses de diffe´rents types de feneˆtre.
Les feneˆtres d’apodisation couramment utilise´es sont : la feneˆtre de Hanning, la feneˆtre
de Tukey (Fig. A.3). La feneˆtre de Hanning est une Gaussienne ; elle est utilise´e par de´faut
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Figure A.3 – Exemple de feneˆtre d’apodisation et de leur re´ponse spectrale. Les feneˆtres sont celles
teste´es au chapitre 6 a` savoir : Tukey 0.1 (bleu), Tukey 0.5 (orange) et Hanning (vert)
dans les logiciels tels que Matlab et Python. La feneˆtre de Tukey, aussi appele´ aussi tapered
cosine window, est de´finie par la relation ci-dessous. Elle est constitue´e d’une partie centrale
rectangulaire et d’extre´mite´s sous forme de cosinus (Fig.A.3). Ces parties sont ajustables graˆce
a` un parame`tre α. Pour α=0, on retrouve une feneˆtre rectangulaire ou box-car et pour α=1, on
retrouve une feneˆtre de Hanning. La feneˆtre de Tukey 0.1 a 10% de ses coefficients infe´rieurs a`
1, la feneˆtre de Tukey 0.5 a 50% de coefficients infe´rieurs a` 1, etc.
w(n) =

1
2
[
1 + cos(pi( 2nα(N–1) – 1))
]
si 0 ≤ n < α(N – 1)
2
1 si
α(N – 1)
2
≤ n ≤ (N – 1)(1 – α
2
)
1
2
[
1 + cos(pi( 2nα(N–1) –
2
α
+ 1))
]
si (N – 1)(1 –
α
2
) < n ≤ (N – 1)
Chaque type de feneˆtre modifie a` sa manie`re le signal auquel il est convolue´ comme illustre´
sur la figureA.4. La feneˆtre de Tukey 0.1 va induire une transition brusque vers ze´ro avec un
possible effet de cre´er de la variabilite´ fictive. Avec les feneˆtres de Tukey 0.5 et de Hanning, le
signal est davantage lisse´ mais la transition vers ze´ro est progressive. Il ne peut y avoir cre´ation
de longueurs d’ondes fictives ou du moins si c¸a intervenait leur amplitude serait faible.
Une autre fac¸on de pallier aux effets de bord du spectre est d’utiliser la me´thode dite double
pe´riodique. Elle consiste a` faire la syme´trie de la se´rie initiale par rapport a` son dernier point
de mesure. La longueur de la se´rie est alors double´e et la seconde partie obtenue est simplement
le reflet miroir du signal de base (Fig.
La sensibilite´ des spectres au type de feneˆtrage est illustre´e au chapitre 6 pour notre cas de
la dynamique tropicale.
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Figure A.4 – Exemple de signal de sla convolue´ par les feneˆtres de Tukey 0.1(bleu), Tukey 0.5(orange),
hanning (vert). La courbe noir donne la syme´trie du signal par rapport au dernier point. La se´rie constitue´e
du signal en rouge et celui en noir illustre la me´thode du double pe´riodique.
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Annexe B
Bilan d’e´nergie :
Dans la section 8.5.2, j’ai discute´ de l’instabilite´ barotrope et de l’instabilite´ barocline. Ces
deux processus en plus du travail de la tension de Reynolds font circuler l’e´nergie entre ses
diffe´rents re´servoirs dans un domaine oce´anique isole´. Les re´servoirs d’e´nergie sont : MKE (le
re´servoir d’e´nergie cine´tique moyenne), EKE (e´nergie cine´tique tourbillonnaire), MPE (e´nergie
potentielle moyenne) et EPE (e´nergie potentielle tourbillonnaire). Les e´changes locaux entre les
re´servoirs d’e´nergie sont illustre´es a` la figure B.1 et exprime´es par les relations B.2 a` B.7
Figure B.1 – Diagramme d’e´change ou cycle d’e´nergie dans un bassin ferme´ de l’oce´an. Source :Kang
and Curchitser (2015)
ρt = ρr + ρ (B.1)
Cm(MPE −→ MKE) = –g ρw (B.2)
Ce(EPE −→ MKE) = –g ρ′w′ (B.3)
Cp0(EPE −→ MPE) = g
(
ρ
[
du′ρ′
dx
+
dv′ρ′
dy
])
/
dρr
dz
(B.4)
Cp′(MPE −→ EPE) = g
(
u′ ρ′ dρ
dx
+ v′ ρ′ dρ
dy
)
/
dρr
dz
(B.5)
Ck0(EKE −→ MKE) = –ρ0
[
u
(
u′ u′
dx
+
v′ u′
dy
)
+ v
(
v′ u′
dx
+
v′ v′
dy
)]
(B.6)
Ck′(MKE −→ EKE) = –ρ0
[
u′ u′du
dx
+ u′ v′
(
dv
dx
+
du
dy
)
+ v′ v′dv
dy
]
(B.7)
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Dans ces relations, u, v et w sont les composantes de la vitesse suivant les directions x, y
et z ; g est l’acce´le´ration de la pesanteur ; ρ indique la densite´ potentielle basse fre´quence ; la
barre correspond a` la moyenne temporelle et le ′ indique la haute fre´quence (ou anomalies).
La densite´ du mode`le (ρt) est de´compose´e selon la relation B.1 dans la laquelle ρr la moyenne
spatio-temporelle de la densite´ de´finie une densite´ de re´fe´rence. Les termes de B.2 a` B.5 sont
sensibles a` l’espace dans lequel ρr est de´fini (Kang and Curchitser, 2015) Les termes en G, F et ε
sur la figure B.1 traduisent les e´changes d’e´nergie du domaine oce´anique isole´ avec l’atmosphe`re
(forc¸age par le vent et le flux de chaleur), avec l’environnement oce´anique externe au domaine
isole´(via la divergence des flux d’e´nergie) et la conversion en e´nergie interne dans le domaine
(me´lange, friction de fond) .
Cm e´value le flux d’e´nergie potentielle moyenne vers l’e´nergie cine´tique moyenne. Une valeur
positive de Cm signifie que le courant moyen est acce´le´re´ par le flux moyen de flottabilite´.
En d’autres termes l’e´nergie potentielle moyenne (les flux de chaleurs) est la principale source
d’e´nergie du syste`me pour Cm positif . Un Cm ne´gatif marque le passage d’e´nergie cine´tique
moyenne vers l’e´nergie potentielle, c’est le travail du vent qui est alors la source d’e´nergie pour
l’oce´an. Le courant moyen peut aussi eˆtre acce´le´re´ par l’activite´ tourbillonnaire (EKE), il faut
pour cela que le terme Ck0 (EKE −→ MKE) soit positif. L’e´nergie cine´tique est transfe´re´e des
tourbillons vers le courant moyen via le travail de la tension de Reynolds. Ce meˆme travail de la
tension de Reynolds peut assurer plutoˆt le transfert de MKE vers EKE, de´signe´ par le terme C
′
k.
C
′
k positif est commune´ment utilise´ pour estimer l’intensite´ de l’instabilite´ barotrope (Bo¨ning
and Budich, 1992; Masina and Philander, 1999). Harrison and Robinson (1978) rappellent que
C
′
k inte´gre´ sur un volume arbitraire ne correspond plus a` un terme de conversion, il ne peut dans
ce cas eˆtre pris comme indicateur de l’instabilite´ barotrope. Jouanno et al. (2009) proposent de
de´finir l’instabilite´ barotrope a` partir de -Ck0 . C
′
p et - Cp0 correspondent au flux de densite´ du
courant moyen vers les tourbillons et des tourbillons vers le courant moyen respectivement. La
somme de ces deux termes donne le taux total de MPE transfe´rer vers EPE. Le terme Ce est le
taux de conversion entre EPE et EKE, sa valeur positive est ne´cessaire mais pas suffisante pour
parler d’instabilite´ barocline. L’instabilite´ barocline ne´cessite e´galement un transfert de MPE
vers EPE soit C
′
p positif.
Les instabilite´s barotrope et barocline discute´es au chapitre 8 sont en fait les termes C
′
k et
Ce. Je suis encore au stade pre´liminaire dans ces travaux, l’objectif est de pouvoir de´finir le cycle
d’e´nergie dans la mer des Salomon, trouver des explications a` la distribution d’EKE inte´gre´ sur
la verticale (Fig.8.22) et de son profil vertical tout en mettant en avant les changements apporte´s
par la mare´e. Je me limite a` l’illustration car, les analyses sont en cours de ve´rification et la
re´flexion se poursuit sur le fait d’aborder la question de fac¸on globale dans la mer des Salomon
ou re´gionale dans cette meˆme dernie`re. Les se´ries temporelles des termes de conversion sont en
cours d’e´valuation, j’espe`re quelles donneront des e´le´ments de re´ponses sur les diffe´rences entre
les deux simulations et le lien avec la variabilite´ inter annuelle.
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Figure B.2 – Les autres taux de conversion d’e´nergie calcule´s a` partir des sorties journalie`res du mode`le
au 1/36° comme au chapitre 8 : a` gauche pour la configuration sans mare´e (SM) et a` droite la configuration
avec mare´e (AM)
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